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Les serpentinites, qui sont des roches dérivant principalement de l’hydratation des 
roches ultrabasiques du manteau, jouent un rôle majeur dans le recyclage de l’eau dans le 
manteau (Scambelluri et al., 1995 ; 1997 ; Ulmer & Trommsdorff, 1995) et dans les 
phénomènes d’exhumation des roches de haute pression – basse température (HP-BT) en 
zones de convergence (Blake et al., 1995 ; Hermann et al., 2000 ; Guillot et al., 2000 ; 2001 ; 
Schwartz et al., 2001 ; Gerya et al, 2002). Leur présence est aussi évoquée pour expliquer les 
anomalies de vitesses sismiques (Bostock et al., 2002 ; Zant, 2002 ; Brocher et al., 2003). De 
plus, la déshydratation des serpentinites semble pouvoir expliquer dans une certaine mesure 
des séismes se produisant au dessus de la lithosphère en subduction (Peacock, 2001 ; Dobson 
et al., 2002 ; Jung et al., 2003). Les fluides libérés lors des réactions de déshydratation des 
serpentinites semblent par ailleurs impliqués dans la genèse des magmas calco-alcalin 
(Scambelluri et al., 1995 ; Hattori & Guillot, 2003). Toutefois, certains auteurs soulignent le 
manque de précisions concernant les propriétés rhéologiques de ces roches (Kerrick, 2002; 
Skelton et al., 2003). Afin de déterminer plus précisément leur rôle en contexte de 
convergence, il est nécessaire de s’intéresser aux propriétés des serpentinites, et par là même 
aux propriétés des minéraux qui constituent ces roches. Ce travail a donc pour ambition 
d’apporter des éléments de réponses à cette problématique. Pour cela, nous avons choisi de 
nous focaliser sur l’évolution des microstructures des serpentinites en contexte convergent, en 
s’intéressant principalement aux effets du degré métamorphique et de la déformation. 
 
 Pour aborder ce problème, plusieurs approches ont été mises en oeuvre. D’une part, 
une étude expérimentale en cellule enclume diamant a été réalisée sur différentes variétés de 
serpentines dans le but de mieux comprendre le comportement de ces minéraux à haute 
pression. Parallèlement, des serpentinites naturelles, ayant subi des conditions de 
métamorphisme et de déformation variées (Cuba, Alpes), ont été étudiées en combinant 
plusieurs méthodes d’investigation. Les études pétrologiques, qui ne permettent qu’un apport 
limité d’informations sur les serpentines, ont été complétées par des analyses en 
microspectroscopie Raman. En effet, cette méthode s’est avérée tout à fait efficace pour 
discriminer les variétés structurales de serpentines à l’échelle de la lame mince. De plus, on 
pouvait supposer que cette méthode permettrait de révéler d’éventuelles traces de l’histoire 
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géologique dans les propriétés vibrationnelles de ces minéraux. Ces analyses ont été suivies 
par une étude en Microscopie Electronique en Transmission (MET), car il s’agit actuellement 
de la seule méthode qui permette une détermination sure et précise des microstructures des 
serpentines.  
 
Ce manuscrit est articulé en cinq chapitres :  
Le premier chapitre présente de façon assez générale les serpentines, qui sont les 
minéraux constituants des serpentinites. Dans cette section seront abordées les microstructures 
des différentes variétés de serpentines, la stabilité de chacune de ces variétés et quelques 
contextes dans lesquels les serpentinites apparaissent.  
Le deuxième chapitre est dédié à une étude du comportement à haute pression des 
quatre variétés structurales de serpentines. Ce travail a été réalisée par une analyse in situ des 
serpentines dans une cellule à enclume diamant ; les variations microstructurales ont été 
observées par microspectrométrie Raman.  
 Le troisième chapitre traite d’une étude effectuée sur des serpentinites naturelle issues 
d’un paléocomplexe de subduction, dans la partie centrale de Cuba. La MET a été utilisée 
pour mettre en évidence les variations microstructurales dans les antigorites dans le but de les 
corréler aux climats métamorphiques.  
 Le quatrième chapitre est consacré à une étude similaire réalisée sur des serpentinites 
alpines (Monviso). Outre le fait que cette étude permet une confrontation aux résultats acquis 
sur les serpentinites de Cuba, elle permet aussi une étude sur des serpentinites de plus haut 
degré métamorphique.  
 Le dernier chapitre s’intéresse aux effets de la déformation sur les microstructures des 
serpentines dans les serpentinites cisaillées de Erro Tobio (Appennins). Ce travail apporte des 
éléments de réponse sur les modalités de déformation des serpentines dans les conditions de la 
subduction.  
Au terme de ce travail, des conclusions générales seront présentées afin de souligner 
les résultats obtenus par cette étude et de proposer des perspectives à l’étude des serpentinites 
en contexte convergent.  
Chapitre I : Présentation des serpentines 
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I.1. Généralités  
 
I.1.1. Structure et classification des phyllosilicates  
 
Les minéraux silicatés, ou silicates, constituent l’essentiel des solides de la croûte 
terrestre. La classification structurale des silicates, qui regroupe environ 600 espèces, est 
fondée sur l’agencement des groupements tétraédriques [SiO4]4- et des remplissages 
cationiques qui les lient entre eux et assurent l’électroneutralité de l’édifice. 
 
Les phyllosilicates (ou silicates en feuillets) possèdent une trame silicatée 
bidimensionnelle qui s’étend à l’infini selon le plan (001). Le feuillet élémentaire (Fig. I.1) 
associe une ou plusieurs couches tétraédriques (T) de formule générale [X2O5] (X étant le 
cation tétraédrique) et une couche octaédrique (O), formée par l’empilement compact de deux 
couches d’oxygène et d’OH. Les tétraèdres qui constituent le feuillet T partagent trois de leurs 
oxygènes (oxygènes basaux) formant ainsi des anneaux hexagonaux. Dans une structure 
planaire simple, tous les oxygènes non pontants, c’est à dire non partagés (oxygènes apicaux) 
vont pointer dans la même direction et faire partie intégrante de la couche octaédrique 
adjacente.  
 
Le plan de jonction entre le feuillet tétraédrique et le feuillet octaédrique est constitué 
par les oxygènes apicaux et des groupements hydroxyles pointant vers le centre des anneaux 
hexagonaux. Une unique couche octaédrique va pouvoir être liée à une (Fig. I.1.a) ou à deux 
(Fig. I.1.b) couches tétraédriques, donnant la dénomination de phyllosilicate de type 1 :1 (TO) 
ou de type 2 :1 (TOT), respectivement. 
 
L’espace séparant chaque feuillet est appelé espace interfoliaire. Il peut rester vide ou 
présenter un remplissage par des molécules d’eau et/ou des cations, voire par une couche 
octaédrique supplémentaire (motif TOTO). La nature du remplissage de l’espace interfoliaire, 
fonction de la charge du feuillet, correspond à l’une des bases sur lesquelles se fonde la 
classification des phyllosilicates (tableau I.1). L’ensemble feuillet plus espace interfoliaire est 
désigné sous le terme de structure unitaire.  
 
Toujours dans un souci de classification, les phyllosilicates dioctaédriques sont  




























Figure I.1. : Représentation schématique de la structure des grands groupes de phyllosilicates. a) motif TO 










Tableau I.1: Place des serpentines dans la classification structurale des phyllosilicates (seuls les phyllosilicates à 
couche tétraédrique continue sont pris en considération) 
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distingués des phyllosilicates trioctaédriques. En effet, la couche octaédrique possède trois 
sites: un site M1 dont l’octaèdre de coordination possède deux groupements hydoxyles à ses 
sommets (position "trans") et deux sites M2 avec les deux OH adjacents reliés par une arête 
unique à l’octaèdre (position "cis"). L’occupation de ces sites par deux cations trivalents (tels 
que Fe3+ ou Al3+, par exemple) laisse un site libre ; le phyllosilicate sera défini comme 
dioctaédrique. Une autre solution implique la présence de trois cations divalents (tels que Fe2+ 
ou Mg2+) qui vont occuper les trois sites ; on parlera alors de phyllosilicate trioctaédrique.  
 
La classification des phyllosilicates présentée dans le tableau I.1 est fondée sur le type 
de motif défini par le feuillet, le remplissage interfoliaire et l’occupation des sites 
octaédriques : 
 
I.1.2. Notion de désaccord paramétrique 
 
La structure des phyllosilicates implique la présence d’un plan de jonction entre la 
couche octaédrique et la couche tétraédrique. Afin d’ajuster la structure, les dimensions 
latérales de ces deux couches au niveau du plan de jonction doivent être similaires. Or, des 
données issues de la littérature soulignent l’existence d’un désaccord entre les paramètres de 
la couche tétraédrique et la couche octaédrique (e.g., Bailey, 1988). Prenons par exemple le 
cas simple d’un phyllosilicate de type TO présentant une couche tétraédrique silicaté et une 
couche octaédrique magnésienne. Le paramètre b de la couche octaédrique est de 9.43 Å 
(d’après les dimensions de la brucite, e.g., Bailey, 1988) et de 9.15 Å pour une couche 
siliceuse (estimation à partir des liaisons Si-O et d’angles tétraédriques idéaux, e.g., Bailey, 
1988). Cette différence entre les paramètres est appelée désaccord paramétrique ("misfit" dans 
la littérature anglo-saxonne). Les paramètres de maille, et donc l’importance du désaccord, 
vont varier en fonction du type d’ions contenus dans les couches. Si l’on ne considère qu’une 
occupation par le silicium et l’aluminium en site tétraédrique (TSi et TAl, respectivement), et le 
magnésium et l’aluminium en site octaédrique (OMg et OAl, respectivement), le paramètre b va 
varier selon les inégalités (1) et (2) : 
 
b(OMg) > b(TSi) > b(OAl)  (1) 
et b(TAl) > b(OMg) > b(OAl)  (2) 
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Pour ajuster les couches en un feuillet commun, le désaccord paramétrique doit être au 
moins partiellement éliminé. Pour cela, il existe des ajustements dont les principaux 
mécanismes sont cités ci-dessous.  
 
- modification des longueurs de liaison (mécanisme assez rare)  
- distorsion des couches par rotation et basculement des tétraèdres 
- épaississement ou amincissement des couches par modification des angles 
de liaison, sans modification de la longueur de liaison 
- substitutions chimiques dans la couche tétraédrique et/ou dans la couche 
octaédrique 
 
Ces mécanismes peuvent intervenir simultanément, mais ils ne sont pas toujours 
suffisants pour compenser le désaccord paramétrique. D’autres solutions d’accommodation de 
ce désaccord sont alors adoptées par les différentes variétés de phyllosilicates, comme nous le 
verrons par exemple pour certaines variétés structurales de serpentines.  
 




En considérant la définition structurale proposée dans les paragraphes précédents, les 
serpentines sont des phyllosilicates trioctaédriques de type 1 :1. Elles résultent de 
l’hydratation de minéraux ferromagnésiens tels que les olivines ou les pyroxènes. Les 
serpentines sont donc des minéraux fréquents dans les roches ultrabasiques du manteau, 
principalement constituées de ces minéraux. La structure du pôle purement magnésien des 
serpentines présente un désaccord paramétrique entre les deux couches de l’ordre de 3 à 5% 
(e.g., Bailey, 1988). Ce désaccord n’est pas entièrement compensé par les processus 
précédemment cités (Radoslovich, 1962 ; Wicks & Whittaker, 1975 ; Bailey, 1988). Nous 
verrons par la suite que dans cette famille de phyllosilicates, l’apparition d’une courbure des 
feuillets joue aussi un rôle dans la compensation du désaccord.  
 
La famille des serpentines est constituée de quatre variétés principales, qui se 
distinguent sur la base de leur microstructure (e.g., Whittaker & Zussmann, 1956). La 
lizardite est la variété plane et l’antigorite est caractérisée par une structure modulée et 
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ondulée. Le chrysotile présente un enroulement des couches selon un des axes 
cristallographiques, ce qui lui confère une morphologie fibreuse. La serpentine polygonale est 
aussi une variété fibreuse, mais les feuillets s’enroulent en une succession de secteurs plans et 
de jonctions courbes. Les caractéristiques structurales de chacune de ces variétés seront 
détaillées dans la suite de ce chapitre.  
 
Les serpentines sont caractérisées par une formule structurale idéale de la forme 
Mg3Si2O5(OH)4, c’est à dire qu’elles contiennent environ 13 pds% d’eau structurale (pds = 
poids). Néanmoins, l’antigorite, de par sa structure modulée, présente un léger déficit en 
magnésium par rapport à cette formule idéale (cf. chap. I.2.2). Il faut donc d’ores et déjà 
souligner le fait que l’antigorite n’est pas un polymorphe de la lizardite ou du chrysotile, 
contrairement à ce qui peut parfois être lu dans la littérature. Les substitutions des cations 
tétraédriques (Si4+) et des cations octaédriques (Mg2+) sont fréquentes, quoique limitées en 
quantité dans la nature (substitutions < 10 pds%). Le fer (Fe2+ et Fe3+) et l’aluminium sont les 
cations de substitution les plus souvent rencontrés. Du chrome peut être analysé à l’état de 
trace dans les serpentines issues de l’hydratation des pyroxènes, mais le calcium n’est pas 
intégrable dans ces minéraux. Le titane, le nickel, le cobalt et le manganèse peuvent aussi 
rentrer dans la structure des serpentines, mais avec des taux très faibles (< 1 pds%), excepté 
dans des environnements particuliers (cf. chap. I.2.4).  
 
I.1.3.2. Textures et propriétés optiques 
 
Déterminer la présence de serpentines dans une roche en microscopie traditionnelle 
(microscope pétrographique) est un exercice généralement aisé. En effet, ces minéraux 
présentent des textures et possèdent des propriétés optiques très différentes de celles des 
autres minéraux constitutifs de la roche, particulièrement lorsque la roche initiale est une 
péridotite. Une roche entièrement constituée de serpentines, telles que celles qui seront 
étudiées au cours de ce travail, est une serpentinite. Au sein des roches contenant des 
minéraux serpentineux, la distinction entre les différentes variétés de serpentines, même si 
elle est possible, n’est par contre pas toujours évidente.  
 
Un premier critère de discrimination optique des variétés vient de l’observation de la 
texture des serpentinites. Dans les roches ultrabasiques serpentinisées, on distingue deux types 
de textures selon que l’on devine encore ou non celle du protolite (e.g., O’Hanley, 1996). 



























Figure I.2. : Microphotographies de sections de serpentinites observées en microscopie optique et sous nichols 
croisés. a) texture pseudomorphique de type maillée avec préservation d’olivine (Ol) primaire au cœur de la 
maille (A. Baronnet, Mine Jeffrey, Quebec), b) texture pseudomorphique en sablier. La transition cœur (C) - 
périphérie (P), quoique visible, n’est pas aussi franche que dans la texture maillée (Zone Zaza, Cuba Central), c) 
texture pseudomorphique de type bastite (Bst) en remplacement d’un pyroxène. Les traces des plans de clivage 
du pyroxène sont encore visibles (Zone Zaza, Cuba Central), d) texture non pseudomorphique de type 
interpénétrative. Les antigorites se présentent en lattes avec un agencement caractéristique en interpénétration 
(Massif de l’Escambray, Cuba Central), e) veine de chrysotile, de type "crack-seal" polarisant dans le deuxième 
ordre (systèmes faillés de San Andréas, M. Andréani), f) serpentinite cisaillée, sans texture particulière 
(Monviso, Alpes).  
 
Chapitre I : Présentation des serpentines 
 12
 D’une part, les textures pseudomorphiques conservent la texture de la roche initiale (texture 
de type III dans la classification établie par Wicks & Whittaker, 1977). Ainsi, une olivine 
serpentinisée se manifeste en une texture pseudomorphique dite maillée, où l’on distingue 
facilement le cœur de la maille de sa périphérie. C’est d’autant plus vrai lorsque subsiste au 
cœur de la maille de l’olivine relictuelle (Fig. I.2a). Optiquement, la périphérie d’une maille 
semble constituée de serpentines fibreuses orientées perpendiculairement à la bordure. 
Pourtant, il s’agit en réalité de secteurs constitués de lamelles de lizardite empilées, dites 
columnaires, associées à une quantité mineure de chrysotile (Viti & Mellini, 1998). Le cœur 
de la maille par contre est constitué d’une association de chrysotile, de lizardite et de 
serpentine polygonale, en quantité relative variable et orientés de façon aléatoire (Viti & 
Mellini, 1998). Il arrive, a priori en l’absence de changement des conditions de 
serpentinisation jusqu’à ce que la totalité de l’olivine soit serpentinisée, que le cœur ne 
présente pas de démarcation franche avec la périphérie. On parle alors de texture 
pseudomorphique en sablier (Fig. I.2b). Les pyroxènes serpentinisés forment aussi des 
textures pseudomorphiques, qui sont appelées bastites (Fig. I.2c). Ces bastites sont 
essentiellement constituées de serpentines mal cristallisées, auxquelles peuvent être associées 
de petites cristallites de lizardite et du chrysotile en faible quantité (Viti & Mellini, 1998). 
Dans la plupart des bastites, le pyroxène primaire est facilement reconnaissable, car les 
clivages restent visibles malgré la serpentinisation (Fig. I.2.c).  
 
Les textures non pseudomorphiques résultent de l’oblitération totale de la texture du 
protolite lors de la serpentinisation. Ce type de texture est caractérisée par des lattes de 
serpentines qui s’interpénètrent (texture interpénétrative, Fig. I.2d). Il est largement admis que 
l’antigorite est la variété dominante dans ce type de texture (e.g., O’Hanley, 1996). 
 
L’étude des textures, lorsque celles ci sont bien développées dans la roche, permet 
donc de différencier l’assemblage lizardite - chrysotile de l’antigorite. L’observation des 
cristaux de serpentines individuellement apporte aussi des précisions sur la nature de ces 
minéraux. Les serpentines possèdent des caractéristiques optiques qui sont communes à toutes 
les variétés (e.g., Roubault, 1963 ; Deer, Howie & Zussman, 1992). Ainsi, ce sont des 
minéraux qui en lumière "naturelle" (i.e. polarisée dans une seule direction) et sous 30 µm 
d’épaisseur sont incolores à vert pale. Leur réfringence est faible, avec Nm (indice moyen de 
réfraction) de l’ordre de 1,6 (cf, Roubault, 1963). En lumière polarisée (i.e. sous nichols 
croisés), ces minéraux présentent une biréfringence faible, variant entre 0,004 et 0,013 
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(Roubault, 1963). Les serpentines présentent donc des teintes de polarisation du début du 
premier ordre, dans les gris clair à gris bleu. Comme c’est le cas pour les autres 
phyllosilicates, l’extinction est droite selon (001). Le signe de l’allongement pour les sections 
perpendiculaires à (001) est généralement positif. Cet allongement est parfois déterminé 
comme étant négatif pour le chrysotile dans les textures maillées. Toutefois, Boudier & 
Baronnet (com. pers.) suggèrent qu’il peut s’agir d’une confusion avec des lizardites 
columnaires mises en évidence dans les mailles.  
 
Il existe des caractères permettant de discriminer en microscopie optique ces variétés. 
D’une part, la lizardite et l’antigorite se manifestent sous un habitus lamellaire alors que le 
chrysotile et la serpentine polygonale sont des variétés fibreuses. Nous avons toutefois noté 
que la lizardite dans la périphérie des mailles peut être confondue avec les variétés fibreuses 
(lizardite columnaire). La biréfringence des serpentines fibreuses est légèrement plus élevée 
que celle des deux autres variétés lamellaires, mais reste néanmoins dans le premier ordre. Il 
arrive cependant que dans certaines veines constituées de chrysotile, les teintes de polarisation 
atteignent des teintes du deuxième ordre (Fig. I.2.e). Cette augmentation de la biréfringence 
serait expliquée par l’orientation commune des fibres dans la veine (Balan, Andréani & 
Baronnet, com. pers.).  
 
Enfin, les serpentines fibreuses présentent une extinction roulante. Néanmoins, cette 
extinction ondulante ne permet pas d’affirmer la nature fibreuse d’un minéral, la déformation 
intracristalline pouvant aussi produire ce type d’extinction. L’antigorite et la lizardite peuvent 
être distinguées en lumière naturelle par la présence ou l’absence de clivage parfait selon 
(001). En effet, la lizardite montre un clivage parfait dans cette direction, alors que la 
structure cristallographique de l’antigorite rend ce clivage beaucoup moins facile (cf. chap. 
I.2.2). La distinction lizardite – antigorite est aussi autorisée par la mesure de l’angle 2V entre 
les axes optiques, compris entre –37° et –61° pour l’antigorite alors qu’il est très faible pour la 
lizardite. Pour déterminer ces critères, les cristaux de serpentines doivent être de taille 
importantes. Or, les cristaux de serpentines, en raison de leur petites dimensions 
(généralement inférieure au micron) sont difficilement identifiables en microscopie optique. 
Cela rend donc la discrimination des variétés assez hasardeuse. Concernant les serpentines 
fibreuses, il est quasiment impossible de discriminer optiquement le chrysotile de la 
serpentine polygonale, le diamètre des fibres excédant rarement quelques centaines de 
nanomètres. Il est aussi reconnu que les différentes variétés structurales de serpentines 
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apparaissent fréquemment en association intime (Viti & Mellini, 1996), ces manifestations 
étant difficilement identifiables en microscopie optique.  
 
En conclusion, alors que l’on distingue aisément les serpentines des autres minéraux 
qui constituent la roche (généralement olivines et pyroxènes), il n’est pas toujours évident de 
discriminer les différentes variétés de serpentines entre elles. Pour que cela soit possible en 
microscopie optique, il est nécessaire que les textures soient bien développées, et si possible, 
que les cristaux soient de grande taille. Si ces critères ne sont pas respectés, la reconnaissance 
des différentes variétés devient beaucoup plus difficile (Fig. I.2.f). Il faudra alors faire appel à 
des méthodes telles que par exemple la spectroscopie Raman ou la MET (Annexe I) pour 
distinguer de façon certaine les différentes variétés.  
 
I.2. Microstructures des serpentines 
 
Nous avons noté dans les paragraphes précédents qu’il existe quatre principales 
variétés structurales de serpentines, soit la lizardite, l’antigorite, et les deux variétés fibreuses 
qui sont le chrysotile et les serpentines polygonales. Nous verrons ici qu’il existe, outre ces 
quatre variétés, d’autres structures de serpentines qui sont plus rarement observées dans la 
nature. Toutes ces structures seront décrites brièvement dans cette section.  
 
Dans la mesure où les serpentinites étudiées au cours de ce travail sont essentiellement 
constituées d’antigorite, cette variété structurale sera décrite en détail dans cette partie. 
Toutefois, afin de mieux comprendre la structure complexe de l’antigorite, la structure de la 
lizardite, qui est la variété structurale la plus simple parmi les serpentines, sera largement 
abordée dans ce chapitre. 
 
I.2.1. Lizardite  
 
Parmi toutes les serpentines, la lizardite représente la variété plane. De structure plus 
"simple" que les autres variétés, elle est par voie de conséquence la mieux connue. En effet, il 
existe pour la lizardite plusieurs raffinements de structure en trois dimensions obtenus par 
diffraction des rayons X (Mellini, 1982 ; Mellini & Zanazzi, 1987 ; Mellini & Viti, 1994). Ces 
raffinements permettent de connaître précisément les propriétés de la maille cristalline par 
détermination des positions atomiques au sein de la structure. Dans un premier temps, nous 

































Figure I.3: Représentation schématique de la structure de la lizardite-1T. a) structure vue selon la direction 
[010]. b) structure vue selon la direction [001] (d’après les positions atomiques de  Mellini, 1982). Les tétraèdres 
sont représentés en violet, les octaèdres en jaune, les atomes de Si en bleu, les atomes d’O en rouge, les atomes 
d’H en rose, et les atomes de Mg en jaune. La maille est soulignée par le cadre en pointillé.  
Chapitre I : Présentation des serpentines 
 16
allons nous intéresser à la maille de la lizardite, qui représente la "brique" fondamentale de la 
structure. Ensuite, nous verrons les possibilités de variations structurales qui rendent cette 
variété plus complexe qu’elle n’y parait. Enfin, nous aborderons rapidement l’aspect revêtu 
par la lizardite lorsqu’elle est observée en MET.  
 
I.2.1.1. La maille cristallographique 
 
Comme tout phyllosilicate, la lizardite est caractérisée par un empilement de feuillets 
selon le vecteur réciproque c*, perpendiculaire aux feuillets (Fig. I.3). Chaque feuillet est 
constitué d’une couche tétraédrique silicatée et d’une couche octaédrique de type brucitique. 
La structure de la lizardite 1T, la plus proche de la géométrie idéale du feuillet de serpentine 
(voir polytypisme, chap.I.2.1.2.) a été raffinée dans le groupe d’espace P31m par Mellini 
(1982). Elle est caractérisée par une maille primitive définie dans le système rhomboédrique, 
avec des paramètres tels que a = 5.3Å, c = 7.2 Å. Néanmoins, pour faciliter la comparaison 
avec les autres variétés structurales, elle peut aussi être définie dans le système 
orthorhombique de type C-centré. Les raffinements de structure ont souligné une légère 
distorsion ditrigonale de l’anneau à 6 tétraèdres (anneau sénaire) et aucune distorsion de la 
couche octaédrique par comparaison avec une couche brucitique, ce malgré l’important 
désaccord paramétrique qui existe entre les couches. 
 
Afin d’apporter plus de clarté à la suite de l’exposé, une notation est attribuée à 
chaque atome d’oxygène et d’hydrogène de la structure (Fig. I.3). Ainsi, les oxygènes basaux 
des tétraèdres seront notés O2 et les oxygènes apicaux seront notés O1. Les atomes d’oxygène 
engagés dans les groupements hydroxyles en regard du centre des anneaux hexagonaux seront 
notés O4 (et donc les hydrogènes associés seront notés H4) . Les atomes d’oxygène qui 
appartiennent aux groupements hydroxyles assurant les liaisons entre feuillets seront notés O3, 
et donc H3 pour les hydrogènes. Les groupements O3-H3 seront appelés groupements 
hydroxyles externes tandis que les groupements O4-H4 seront les groupements hydroxyles 
internes. 
 
Dans la littérature, il est admis que les groupements hydroxyles externes forment avec 
les atomes O2 du feuillet adjacent des liaisons hydrogène permettant la cohésion des feuillets 
entre eux (Mellini, 1982 ; Benco & Smroc,1998). Nous verrons par la suite (chap. II) que l’ 
importance de ces liaisons hydrogène dans la cohésion de la structure peut être discutée par le 











Figure I.4. Définitions des séries de position des cations octaédriques I et II sur un réseau de tétraèdres pour un 






















Figure I.5.: Séquence d’empilement des polytypes de la lizardite (d’après Bailey, 1969). Les feuillets successifs 
sont déplacés selon des rotation de 180° et avec des décalages donnés sur la figure en coordonnées 
fractionnaires. Les rectangles blancs et gris représentent les couches avec des cations octaédriques en position I 
et II respectivement. Les flèches soulignent la périodicité selon l’axe z.  
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biais d’une étude haute pression par spectroscopie Raman. 
 
I.2.1.2. Polytypisme et variations structurales 
 
Par définition, un élément ou composé est polytypique s’il présente des modifications 
structurales, chacune pouvant être considérée comme construite par l’empilement de couches 
de structure et de composition quasiment identique, et si les modifications ne diffèrent que par 
leur séquence d’empilement. 
 
Dans la famille des phyllosilicates de type TO, l’apparition de variétés polytypiques 
est gouvernée par deux principales raisons structurales. D’une part, les cations octaédriques 
(Mg principalement dans le cas de la lizardite) peuvent occuper deux séries de positions 
différentes, notées I et II. Le passage de la série I à la série II revient à une rotation de 180° ou 
de ± 60° (Fig. I.4.). D’autre part, différentes positions relatives des feuillets adjacents 
(décalages, rotation) peuvent produire un couplage O-H…O similaire. La simplicité de la 
structure de la lizardite n’est donc en réalité qu’apparente. En effet, l’empilement des feuillets 
les uns par rapport aux autres présente une grande variabilité, qui se concrétise par l’existence 
de nombreux polytypes nécessitant une nomenclature propre. Trois principaux schémas 
théoriques d’empilement ont été proposés pour les phyllosilicates trioctaédriques de type 1 :1 
(Steadman, 1964 ; Zvyagin, 1967 ; Bailey, 1969). Le système de notation des polytypes 
proposé par Bailey (1969) est celui utilisé actuellement (Fig. I.5). Par la suite, Wicks & 
Whittaker (1975) ont montré que les différentes séquences de serpentines multicouches 
décrites jusqu’alors correspondent en fait à des variations d’empilement de la même structure. 
Parmi les polytypes de la lizardite, les plus fréquents et donc les mieux étudiés sont la 
lizardite-1T et la lizardite-2H1. Tous deux ont fait l’objet de raffinements de structure récents 
(Mellini, 1982, Mellini & Zanazzi, 1987 ; Mellini & Viti, 1994). 
 
I.2.1.3. Imagerie électronique de la lizardite 
 
La MET (principes, cf. Annexe I) permet d’obtenir une projection de la structure de la 


























La lizardite se présente généralement sous forme de plaquettes orientées 
aléatoirement. Elle est caractérisée par une succession de plans à 7 Å, clairement identifiables 
sur le cliché de diffraction associé (Fig. I.6). L’image montre aussi clairement la présence de 
clivages (PC) au sein du cristal de lizardite, permettant le cas échéant de la distinguer de 
l’antigorite lorsque cette dernière est observée selon la direction [100] (cf. chap. I.2.2.). La 
lizardite, comme de nombreux phyllosilicates, est très sensible aux dégâts d’irradiation causés 
par le faisceau d’électrons. Afin de minimiser l’amorphisation, il faut travailler rapidement, et 
à faible intensité.  
 
La micrographie et le cliché de diffraction associé (Fig. I.6) permettent de mettre en 
évidence des désorientations locales au sein du cristal de lizardite. Cet effet est considéré 
comme résultant au moins partiellement du désaccord paramétrique qui existe entre les 
dimensions de l’octaèdre et du tétraèdre (e.g., Radoslovich, 1962 ; Wicks and Whittaker, 
Figure I.6.: a) micrographie électronique
de lizardite columnaire vue selon la
direction [010]. Les feuillets sont
empilés selon la direction montrée par
c*. Des plans de clivages (PC)
correspondants aux plans (001) sont
indiqués sur la micrographie par les
flèches, b) cliché de diffraction associé à
l’image électronique. Les traînées
diffuses (portions d’arc)  qui affectent les
taches de diffraction soulignent des
désorientations locales donnant lieu aux
contrastes  en traînées observables sur
l’image (micrographies électroniques de
A. Baronnet).  
Chapitre I : Présentation des serpentines 
 20
1975). La substitution des cations tétraédriques et octaédriques par d’autres cations (Al) 
permet de compenser partiellement ce désaccord. 
 
 La lizardite, avec sa structure plane et bien connue, permet de comprendre 
l’agencement des feuillets dans les serpentines, qui est d’ailleurs proche de la structure des 
autres phyllosilicates. Les autres variétés structurales de serpentines vont donc se résumer à 




L’antigorite est caractérisée par une ondulation le long de l’axe a. Sa structure n’est 
pas aussi clairement précisée que ne l’est celle de la lizardite. Jusqu’à récemment, les seules 
informations structurales disponibles concernant cette variété consistaient en des images de 
Fourier en deux dimensions dressées à partir des diffractions de type h0l. Cette déficience de 
données en trois dimensions relève de la complexité structurale de l’antigorite (désordre dans 
plusieurs directions, défauts fréquents, manque de monocristaux adéquats pour ce type 
d’étude). Ces dernières années ont toutefois vu un intérêt croissant pour ce minéral et 
plusieurs travaux ont été réalisés dans le but de préciser la structure cristallographique de 
l’antigorite (Viti, 1997 ; Dodony, 2002 ; Grobety, 2003). Un travail récent réalisé par Capitani 
& Mellini (sous presse) fournit même le premier raffinement de structure de l’antigorite en 
trois dimensions.  
 
Dans la mesure où l’antigorite est la variété structurale la plus fréquente dans les 
échantillons étudiés au cours de ce travail, les connaissances actuelles sur sa structure vont 
être largement décrites dans cette section (maille, polysomatisme, polytypisme). Nous nous 
intéresserons aussi aux différents types de défauts qu’il est possible de rencontrer dans sa 
structure.  
 
I.2.2.1. La maille cristallographique 
 
L’antigorite, comme les autres serpentines, est définie par l’empilement de feuillets de 
type TO selon c*. L’originalité de sa structure provient de l’ondulation régulière de ses 
feuillets selon la direction a (Fig. I.7), caractérisée par une longueur d’onde qui est notée A.  
 
















Figure I.7. Structure schématique de l’antigorite (A représente la longueur d’onde de la modulation) (d’après les 
données transmises par Uehara à A. Baronnet, com. pers) 
 
Onsager (dans Robinson & Shaw, 1952) a été le premier à évoquer la possibilité d’une 
structure ondulée pour l’antigorite, permettant ainsi d’expliquer le paramètre A anormalement 
grand (43 Å) mis en évidence par Aruja (1945) lors d’une étude en diffraction des rayons X 
(DRX). La courbure des feuillets TO peut être interprétée comme un des mécanismes 
permettant de compenser le désaccord paramétrique, ainsi que l’a suggéré Pauling (1930). 
 
Trois différents modèles émanant d’une étude en DRX ont été proposés pour ajuster 
dans la structure ce paramètre A (Fig. I.8) (Zussman, 1954). L’auteur a distingué un modèle 
ondulé sans inversion des couches tétraédriques ("rectified wave"), dérivé des interprétations 
de Onsager (1952), de son propre modèle ondulé avec inversion périodique des couches 
("alternating wave"). Le dernier modèle proposé par Zussman (1954) correspond au modèle 
en "zigzag", qui ne présente pas d’inversion de polarité des couches. Les travaux qui ont 
suivi, basés sur des considérations géométriques théoriques, des raffinements en deux 
dimensions par rayons X et des analyses en MET ont permis d’opter pour le modèle 
"alternating wave", qui est celui communément accepté aujourd’hui (Zussman et al., 1957 ; 
Kunze, 1956, 1958, 1961, Yada, 1979 ; Dodony et al., 2002 ; Grobety, 2003 ; Capitani & 
Mellini, sous presse).  















Figure I.8. Représentation schématique des modèles de structure proposés pour l’antigorite (modifié 
d’après Zussman, 1954) 
 
 
Outre l’accord général sur cette structure caractérisée par l’inversion de polarité des 
feuillets toutes les demi longueurs d’onde, les modalités de cette inversion sont toujours 
débattues (cf. chap. I.2.2.2). La structure cristallographique de l’antigorite ne fait donc 
toujours pas l’unanimité.  
 
La maille élémentaire de l’antigorite est de type monoclinique, raffinée dans le groupe 
d’espace Pm, avec A = 43.505(6) Å, b = 9.251(1) Å et c = 7.263(1), avec un angle β = 91.32° 
(1) (Capitani & Mellini, sous presse). Ce paramètre A, inhabituellement large, varie pour les 
antigorites naturelles de 25.7 à 51.5 Å (Zussman et al., 1957 ; Kunze, 1961 ; Uehara & 
Shirozu, 1985). Il a aussi été mis en évidence un paramètre A long, atteignant 110 Å 
(Grobety, 2003) et court, de 16 à 19 Å (Chapman & Zussman, 1959). Toutefois, Mellini & 
Zussman (1986) ont identifié le groupe avec un paramètre A court comme de la carlosturanite, 
et ont indiqué une limite inférieure de ce paramètre pour l’antigorite à 33 Å. La variation de 
ce paramètre A est liée à la nature polysomatique de cette variété.  
 
I.2.2.2. Le polysomatisme de l’antigorite 
 
 Il est aussi possible de décrire la structure de l’antigorite en terme de série 
polysomatique. Les schémas présentés sur la figure I.9. permettent d’expliquer simplement ce 
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qu’est le polysomatisme (Veblen, 1991). D’un côté se trouve une structure cristalline A 
découpée en portions elles aussi notées A (Fig. I.9.a). De l’autre, une seconde structure 



















L’antigorite peut être considérée comme un polysome constitué de trois types de 
modules (100) (Spinnler, 1985). Ces modules découlent des modifications structurales liées à 
l’inversion des feuillets. Chaque longueur d’onde compte deux inversions de polarité, qui ne 
se produisent pas toujours selon les mêmes modalités (Onsager, 1952, Zussman, 1954 ; 
Kunze, 1958 ; Spinnler, 1985, Grobety, 2003 ; Capitani & Mellini, sous presse). Les trois 
modules proposés par Spinnler sont : un module à 8 tétraèdres, qui correspond à la zone 
autour de l’inversion de polarité produisant des anneaux à 4 ou 8 tétraèdres (b = 9.2 Å et c = 
7.3 Å, formule idéale : [Mg6Si4O12(OH)8]4-). Ce tye de renserversement est noté Q sur la 
figure I.10. Le second module est un module à 6 tétraèdres, respectant les anneaux sénaires 
(renversement noté P sur la Fig. I.10). Il se situe dans le domaine de l’inversion à 6 tétraèdres 
(b = 9.2 Å et c = 7.3 Å, formule idéale : [Mg3Si4O8(OH)2]4+). Enfin, le troisième module 
reconnu dans la structure de l’antigorite correspond à un module de type lizardite, tel 
qu’observable entre les deux renversements P et Q (b = 9.2 Å et c = 7.3 Å, formule idéale : 
[Mg3Si2O5(OH)4] ). 
FigureI.9.: Diagrammes schématiques illustrant le 
polysomatisme. a) la structure A, b) la structure B, c) 
le polysome (AB),  d) le polysome ABB (d’après 
Veblen, 1991).  
La fig. I.9.c. représente une
troisième structure qui associe A et B et
qui est notée (AB), les parenthèses
indiquant que l’unité AB est répétée
périodiquement. La structure (AB) est ce
qu’on appelle un polysome, ou structure
polysomatique. Elle est formée à partir
des pôles purs A et B. De même, (ABB)
est un autre polysome illustré dans la
figure I.9.d. (A), (AB), (ABB) et (B)
forment donc une série polysomatique.
Donc, tous les membres d’une série
polysomatique sont stœchiométriquement
colinéaires. Ces structures sont dites
modulées.  














En comparant les compositions de tous ces modules, il apparait clairement que 
l’antigorite présente un déficit en Mg et en OH par rapport à la lizardite (Spinnler, 1985). 
Toutefois, il a été reproché à Spinnler dans sa description du polysomatisme de l’antigorite 
d’utiliser des modules de lizardite plutôt que des modules de serpentine idéale, la lizardite 
présentant des distorsions qui n’existent peut être pas dans l’antigorite. D’autres auteurs 
(Ferraris et al,.1986, Mellini et al.,1987 ; Grobety, 2003) décrivent le polysomatisme de 
l’antigorite en n’utilisant que deux modules, l’un correspondant à la formule idéale des 
serpentines (Mg3Si2O5(OH)4) et l’autre présentant un déficit correspondant à trois unités 
brucitiques (Mg(OH)2). Récemment, Dodony et al. (2003) ont proposé une réalisation des 
inversions de polarité des feuillets de l’antigorite sans intervention des renversements à 4 et 8 
tétraèdres. Par contre, d’autres études récentes (Uhera & Shirozu, 1998 ; Grobety, 2003 et 
Capitani & Mellini, sous presse) ont confirmé le modèle de Onsager (1952), Zussman (1954) 
et Kunze (1958).  
 
On retiendra que la notation utilisée pour caractériser les variations polysomatiques de 
l’antigorite sont décrites par la valeur de m définie par Kunze (1961). m représente le nombre 
de tétraèdres dans une longueur d’onde. Ainsi, l’antigorite présente une formule générale du 
type Mg3m-3Si2mO5m(OH)4m-6 (Mellini et al., 1987 ; Capitani & Mellini, sous presse). La 
variation du nombre m de tétraèdres au sein de la longueur d’onde va produire une variation 
de cette longueur d’onde, qui se traduit aussi par des changements discrets de la composition 
chimique. La relation entre la valeur de m et la longueur d’onde de modulation est donnée 
dans le tableau I.2.  
Figure I.10. Projections 
schématiques selon [010] 
(haut) et [001] (bas) de la 
structure de l’antigorite 
(modifié par Grobety, 2003, 
d’après Kunze, 1961 et 
Mellini et al., 1989). Le 
polysome représenté compte 
m = 19 tétraèdres au sein 
d’une longueur d’onde. 
Notons les anneaux à 4 et 8 
tétraèdres au niveau des 
renversements notés Q et des 
anneaux à 6 tétraèdres au 
niveau des inversions noteés 
P. 
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Tableau I.2. Relation entre la valeur de m et la longueur d’onde de modulation A, donnée en angströms (e.g., 
Mellini et al., 1987).  
 
Les différentes compositions chimiques découlant des variations polysomatiques sont 
colinéaires et s’étendent entre les deux pôles purs qui sont la brucite et le talc. Toutefois, la 
série polysomatique de l’antigorite s’articule véritablement entre le joint C (m = ∞ ; 
composition de la lizardite  et du chrysotile, qui sont des polymorphes) et le joint A, qui 
correspond au plus faible nombre de tétraèdres admissible pour respecter la structure de 












Figure I.11. : Projection des polysomes de l’antigorite selon le joint brucite-talc. C : chrysotile et A : antigorite. 
Les compositions des polysomes de l’antigorite sont portées dans la partie basse de la figure . (d’après Mellini et 
al., 1987) 
 
Un autre type de variation polysomatique est observable dans les antigorites. On 
distingue les antigorites paires ("even" dans la littérature anglo-saxone), où m est pair, et les 
antigorites impaires ("odd") où m est impair. En effet, alors que dans les antigorites paires, le 
nombre de tétraèdres par demi longueur d’onde est identique et correspond à m/2, les 
antigorites impaires  présentent un nombre différent de tétraèdres dans les deux demi longueur 
d’onde : (m+1)/2 dans une demi longueur d’onde et et (m-1)/2) dans la seconde (e.g., Kunze, 
1961 ; Uehara & Shirozu, 1985 ; Grobety, 2003). Les deux demi longueurs d’onde présentent 
alors des longueurs et des compositions légèrement différentes. 
 
 La structure de l’antigorite présente des variations importantes. Le raffinement de  
structure présenté par Capitani & Mellini (sous presse) sur une antigorite impaire (m = 17) 
apporte des informations structurales sur ce minéral, mais il semble nécessaire, vues les 
m 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 
A (Å) 32.6 35.4 38.1 40.8 43.5 46.2 49 51.7 54.4 57.1 59.8 
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modifications pouvant affecter cette variété structurale, de réaliser de nouveaux raffinements, 
particulièrement pour les antigorites paires.  
 
I.2.2.3. Le polytypisme de l’antigorite 
 
L’antigorite, comme la lizardite, présente elle aussi un certain nombre de polytypes. 
Par contre, les possibilités sont moins nombreuses que dans le cas de la lizardite car la 
structure ondulée tolère moins de variations d’empilement qu’une structure plane. Dans cette 
section, le polytypisme de l’antigorite sera rapidement présenté. Il sera explicité de façon plus 
détaillée dans le chapitre I.2.2.5.  
 
L’empilement polytypique le plus fréquent dans un cristal d’antigorite est de type 1 
couche. Ce polytype est monoclinique avec un angle β proche de 90° (91.3° d’après Capitani 
& Mellini, sous presse). Kunze (1956) a présenté une antigorite où l’angle β est droit, donnant 
une antigorite orthorhombique ("orthoantigorite"). Yada (1979) est le premier à avoir décrit 
un polytype à 2 couches de l’antigorite, même s’il a à l’époque évoqué la possibilité d’un 
artefact dû à l’irradiation de son échantillon. Depuis, cette structure a largement été décrite 
dans la littérature (e.g., Veblen, 1981 ; Grobety, 2003). D’autres empilements à une ou 
plusieurs couches montrent des angles β supérieurs et ont été expliqués par des décalages 
(offsets par exemple, voir ci après) des inversions de feuillets successives (e.g., Spinnler, 
1985 ; Otten, 1993). Spinnler (1985) décrit des polytypes à 5 couches, qu’il présente comme 
le résultat d’un décalage (offset) des feuillets selon a avec une amplitude d’un module de 
lizardite toutes les cinq couches. Enfin, il existe également des séquences d’empilement 
désordonnées. 
 
I.2.2.4. Imagerie électronique de l’antigorite 
 
L’imagerie en MET est en accord avec la structure ondulée de l’antigorite (Fig. I.12.). 
Vue selon la direction [010], un cristal d’antigorite se présente sous la forme d’un empilement 
régulier de couches selon le vecteur réciproque c*. Ce type d’imagerie, lorsque le cristal est 
correctement orienté, permet d’avoir accès à des informations telles que l’angle β, la 
périodicité de l’empilement ou la longueur d’onde de modulation par exemple. Les contrastes 
visibles sur l’image électronique soulignent d’une part les feuillets à 7.26 Å et d’autre part la  
longueur d’onde de modulation (Fig. I.12). 

















Figure 1.12. a) Micrographie électronique haute résolution d’un cristal d’antigorite vu selon [010]. Les 
contrastes soulignent les feuillets à 7.26 Å et les modulations. Les flèches indiquent les inversions à 4 et 8 
tétraèdres, b) le cliché de diffraction, où on distingue les taches principales de diffraction, notée 001, 002 par 
exemple, et les taches de surstructures, liées à la structure modulée de l’antigorite, est assigné par rapport à la 
sous maille de la lizardite. 
 
 
En effet, seuls les inversions à 4 et 8 tétraèdres (P) produisent des modifications de 
contraste sur l’image. Les régions d’inversion à 6 tétraèdres (Q) sont peu visibles sur la 
micrographie électronique puisqu’elles présentent le même contraste que les domaines entre 
deux inversions (Wu & Li, 1989 ; Otten, 1993 ; Grobety, 2003. Toutefois, même en haute 
résolution, les images restent difficiles à interpréter. Les structures observées sont 
dépendantes de l’orientation du cristal sous le faisceau, de l’épaisseur de la préparation, de la 
défocalisation, mais aussi de l’amorphisation pendant l’observation du cristal (Spinnler, 
1985). En effet, l’antigorite subit rapidement des dommages d’irradiation dus au faisceau 
d’électrons.  
 
Le cliché de diffraction recèle aussi de nombreuses informations structurales. Sur celui 
présenté sur la figure I.12., nous voyons apparaître des taches de surstructure qui entourent les 
réflexions principales. Ce cliché indique que le cristal d’antigorite est ordonné. En effet, 
aucune traînée diffuse, symptomatique de désordre, n’affecte les taches de diffraction.  
 















Figure I.13 : Représentation schématique des offsets selon les plans (001) (inspiré de Otten (1993) et Grobety 
(2003)). Les feuillets sont décalés selon un nombre entier de module de lizardite (n), le plus souvent égal à 1. Les 
différents types de renversement restent en regard, malgré le décalage. L’angle β = 90 + β’ + ϕ varie selon 



















Figure I.14 : Cliché de diffraction et
micrographie électronique associée d’une
antigorite dont la structure présente des
offsets. Ce type de défaut est visible sur
le cliché de diffraction, où il se manifeste
par un décalage des réflexions de
surstructures. Lorsque l’offset est le seul
type de défaut affectant l’antigorite, il est
difficile à imager. La résolution de
l’image doit permettre de distinguer des
déplacements selon a* de l’ordre de 2 6












Figure I.15. Représentation schématique des processus cristallographiques donnant lieu aux macles. La ligne 
souligne le plan de macle. Les feuillets de part et d’autre de ce plan ont subi un maclage, c’est à dire un miroir 
selon (001) associé à un glissement selon la direction a. La flèche horizontale indique la direction de glissement 



















Figure I.16 : Micrographie électronique d’un cristal d’antigorite. FE désigne les fautes d’empilement simples, 
telles que décrites dans le texte. PM correspond au plan de maclage, qui séparent deux domaines d’empilement 
distinct. Les traits pleins soulignent les domaines où les feuillets ne sont pas affectés par les offsets, les traits en 
pointillés soulignent les domaines où les feuillets sont décalés dans la direction a. Sur le cliché de diffraction 
associé, le maclage se manifeste par l’apparition d’une seconde série de taches de diffraction (flèche en 
pointillés) basculée par rapport à la série principale (flèche pleine).  
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L'apparition de défauts microstructuraux apériodiques affecterait la périodicité, selon 
l’un des vecteurs réciproque, ce qui se manifesterait sur le cliché de diffraction par des 
traînées diffuses reliant les réflexions dans la direction selon laquelle s’empilent les défauts 
plans. 
 
Au cours de cette thèse, la majorité des cristaux d’antigorite a été orientée selon cet 
axe de zone car c’est dans cette direction que la plupart des défauts sont visibles (cf. chap. 
I.2.2.5).  
 
I.2.2.5. Variations microstructurales et défauts de l’antigorite 
 
La structure de l’antigorite se caractérise par un empilement régulier de feuillets TO, 
avec une longueur d’onde de modulation constante. Or, de nombreux travaux (e.g. Spinnler, 
1985 ; Otten, 1993 ; Grobety, 2003) ont montré l’existence plusieurs types de variations 
microstructurales, observables en MET. 
 
a) les offsets 
 
Les offsets (décalages) correspondent à des glissements latéraux des feuillets selon les 
plans (001) dans le sens positif ou négatif (+ a ou – a) (Fig. I.13). Otten (1993), sur la base 
d’observations en MET haute résolution propose que l’amplitude des décalages est un nombre 
entier de modules de lizardite. Ces décalages sont fréquemment d’un module de lizardite, cela 
en raison de contraintes cristallographiques puisqu’un décalage d’amplitude plus importante 
rendrait les ondulations plus difficiles à ajuster. Ces déplacements des feuillets impliquent 
alors un décalage des domaines d’inversion de polarité des couches selon a (Fig. I.13). Cela 
dit, les différents domaines d’inversion de polarité vont rester en regard.  
 
La structure de l’antigorite est caractérisée par un angle de monoclinicité β variable 
autour de 91° (Uehara & Kamata, 1994 ; Capitani & Mellini, sous presse). Il peut être défini 
par β = β’ + 90 (Kunze, 1961, voir dans Grobety, 2003). Quand cette structure est affectée par 
un offset, l’angle β va être modifié par ajout d’une nouvelle composante en rotation, notée 
ϕ par Spinnler (1985). L’auteur a défini cet angle sur le cliché de diffraction comme 
matérialisant le décalage entre la géométrie de la sous maille de type lizardite et la  


















Figure I.17 : Cliché de diffraction et micrographie haute résolution associée montrant une 
antigorite avec des variations polytypiques 1 couche - 2 couches. Les flèches en tiret 
indiquent la position des taches de périodicité à 14 Å. Outre les variations polytypiques, le 
cliché de diffraction montre des traînées diffuses à la place des réflexions satellites régulières 














Figure I.18 : Représentation schématique de l’introduction de plans de macle (miroir + glissement de A/2 ) 
après chaque feuillet. Ce mécanisme de "micromaclage" produit une structure dont la périodicité est à deux 
couches (Grobety, 2003).  
Chapitre I : Présentation des serpentines 
 32
surstructure. En effet, sur les clichés de diffraction, les offsets se manifestent par un décalage 
des vecteurs de base de la surstructure avec ceux de la structure modulée selon le vecteur 
réciproque a*, définissant cet angle ϕ (Fig. I. 14). Les taches de surstructure affectées à une 
réflexion principale de diffraction (h0l) ne sont pas alignées au groupe de taches voisin (e.g., 
Spinnler, 1985). Une antigorite présentant une structure offset aura donc son angle β tel que 
β = β’ + ϕ + 90 
 
Lorsqu’ils sont isolés, ces défauts ne sont pas visibles sur les micrographies 
électroniques. En effet, les glissements latéraux, généralement de un module de lizardite, 
nécessite donc une résolution ponctuelle supérieur à 2.5 Å (dimension a d’un module de 
lizardite). Cette résolution n’est pas atteinte avec le microscope 2000FX Jeol utilisé pour cette 
étude (cf. Annexe 1). 
 
b) les macles  
 
L’opération de maclage au sein d’une antigorite s’apparente à un miroir selon le plan 
(001) associé à un glissement des feuillets de A/2, ( Spinnler, 1985 ; Otten, 1993 ; Grobety, 
2003). Ainsi, les demi longueurs d’onde restent en phase alors que les inversions à 4 et à 8 
tétraèdres se retrouvent décalées d’une demi longueur d’onde (Fig. I.15). 
 
Sur les micrographies électroniques, le plan de macle se manifeste par un décalage des 
feuillets de A/2, donnant l’impression que les feuillets sont en antiphase (Fig. I.16). Nous 
avons noté dans les paragraphes précédents que les contrastes de l’image en MET dans la 
direction d’observation [010] ne soulignent que les inversions à 4 et 8 tétraèdres. Donc, cette 
impression d’antiphase (Fig. I.16) correspond à un artefact lié à l’observation.  
 
Si seuls quelques feuillets sont affectés par ce maclage, et que les autres feuillets, de 
part et d’autre des plans de macle, ne sont pas affectés par des variations structurales, on 
parlera de faute d’empilement simple (FE). Si par contre ce défaut sépare deux secteurs 
d’orientation différente, ou simplement les décale visiblement de A/2, on parlera de plan de 
macle (PM). Ces structures sont présentées sur la micrographie I.16.  
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c) Variations polytypiques 
 
Il est très fréquent de voir au sein d’un cristal d’antigorite une succession de domaines 
polytypiques présentant des angles β ou des périodicités différentes (fig. I.16 et I.17). Ces 
variations sont expliquées par la combinaison de défauts d'empilement de type "macle" et de 
type "offset". 
 
On a vu que les empilements caractérisés par des angles β > 91° peuvent être 
expliqués une succession régulière d'offsets dans une même direction. On remarque sur la 
figure I.16 que ces domaines polytypiques sont fréquemment séparés par des défauts de type 
macle, marqués par le contraste en antiphase marquant la modulation. Dans la littérature, ces 
structures sont aussi appelées domaines maclés, même si en plus du phénomène 
cristallographique de maclage s’ajoute le développement d’offsets. Le cliché de diffraction 
souligne les désorientations cristallographiques au sein du cristal d’antigorite, avec 
l’apparition d’un second réseau de réflexions basculé par rapport au réseau principal (Fig. 
I.16). 
 
Dans d’autres cas, le désordre d’empilement est caractérisé par l’apparition de 
domaines de polytypes à 2 couches (fig. I.17). Cette surstructure au sein d’un cristal se 
manifeste sur l’image MET par une périodicité bien visible à 14 Å, et sur le cliché de 
diffraction par l’apparition de nouvelles taches de diffraction, à mi chemin selon la direction 
c* (Fig. I.17).  
 
Deux types de mécanismes ont été avancés pour expliquer la formation des polytypes  
à deux couches de l’antigorite (Spinnler, 1985 ; Otten, 1993 ; Grobety, 2003).  
- Le maclage périodique de la cellule unitaire. En effet, si chaque feuillet subi un 
maclage tel que celui décrit précédemment, il en résulte une structure dont la périodicité n’est 
plus de 7 Å mais de 14 Å (Fig. I.18) 
- L’arrangement périodique des offsets. Ce type d’arrangement peut aussi  
résulter en une structure de périodicité à 14 Å. 
 
 d) Variations polysomatiques 
 
Au sein d’un cristal unique d’antigorite observé en MET, il arrive que la longueur 
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d’onde de modulation varie localement, entraînant ainsi un désordre selon a (Fig. I.19). Dans 
ce cas, on parlera de désordre polysomatique intracristallin. La distribution des longueurs 
d’onde peut même, dans les cas extrêmes, conférer au cristal une texture "en accordéon" 
(fig.I.19). Ce type de désordre est fréquent dans les antigorites de veine (Viti & Mellini, 
1996). Mellini et al. (1987) ont mis en évidence des variations polysomatiques 
intracristallines pouvant être très importantes dans des antigorites de matrice. Par exemple, 
dans un échantillon ayant subie une recristallisation liée à un épisode de métamorphisme de 
contact, les auteurs ont mis en évidence des variations polysomatiques intracristallines telles 










Figure I.19 : Micrographie électronique en transmission haute résolution d’un cristal d’antigorite présentant des 
variations polysomatiques. Les traits blancs séparent les modulations successives. Il apparaît clairement que la 
longuer d’onde varie (micrographie électronique de A. Baronnet). 
 
De telles structures produisent sur le cliché de diffraction des traînées diffuses selon 
a*, en remplacement des taches satellites régulières. La variation de la longueur d’onde 
s’explique par une différence du nombre de modules de lizardite. L’origine de ce type de 
défaut n’est pas claire. Otten (1993) suggère que les variations polysomatiques sont liées à la 
chimie des antigorites. Toutefois, Bromiley & Pawley (2002) ont réalisé des mesures de la 
longueur d’onde de modulation sur des antigorites riches et pauvres en aluminium. Aucune 
variation de cette longueur d’onde corrélable avec la différence de chimie n’a été mise en 
évidence par les auteurs. 
 
e) Dislocations de modulation 
 
Il arrive aussi que les ondulations de l’antigorite se terminent sur des dislocations de 
modulation (Fig. I.20). Généralement, ces dislocations apparaissent par paires de signe 
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opposé, afin de compenser localement la déformation induite par ce type de défaut dans la 
structure. En effet, autour de ces dislocations, la structure est fortement déformée, comme on 
peut le voir sur la figure I.20. Pour accommoder cette distorsion de la structure, des 
polysomes avec un nombre plus élevé de modules de lizardite apparaissent, ce qui revient à 
allonger localement la longueur d’onde de la modulation. L’origine de ce type de défaut n’est 
pas non plus très claire. Otten (1993) suggère que dans certains cas, les variations extrêmes de 
la longueur d’onde peuvent être liées à l’insertion d’un empilement de couches de lizardite 
qui disparaissent quand la longueur d’onde de modulation dans la zone déformée nécessite 

















Le chrysotile présente une structure cylindrique, ce qui lui confère un aspect fibreux. 
Cette variété est sans doute la plus connue du grand public en raison de son utilisation 
industrielle (actuellement réglementée) comme variété d’amiante (asbeste). Suspectée par 
Pauling (1930), la structure cylindrique du chrysotile a été démontrée par diffraction  des 
rayons X dans les années 50 (Whittaker, 1953 ; Jadodzinski & Kunze, 1954a et b). 
 
La structure du chrysotile résulte de l’enroulement de feuillets type lizardite autour 
d’un des axes cristallographiques (X ou Y). Cet enroulement entraîne l’apparition de désordre 
entre les feuillets successifs ainsi que la perte de périodicité de la structure dans les directions 
 
Figure I.20 : Micrographie en MET d’une 
dislocation de modulation dans un cristal 
d’antigorite
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non parallèles à l’axe d’enroulement des couches. Ce désordre empêche la réalisation de 
raffinements de structure pour cette variété, expliquant donc l’absence de ce type de données 
aujourd’hui.  
 
Whittaker (1953, 1956) a défini trois type de chrysotile : l’orthochrysotile, de symétrie 
orthorhombique, présente un enroulement selon X. Le clinochrysotile, de symétrie 
monoclinique à une structure à deux couches, avec une rotation de 180° entre les feuillets, et 
présente également un enroulement selon X. Le parachrysotile est caractérisée par une 
symétrie orthorhombique avec une structure à 2 couches, avec une rotation de 180° entre les 
feuillets, et présente un enroulement des fibres selon Y. Il est beaucoup plus rare que les deux 
types précédents. L’ortho- et le clinochrysotile sont considérés comme des polytypes, ce qui 
n’est pas le cas du parachrysotile qui se différencie de ces deux variétés par un enroulement 
autour de Y..  
 
Le chrysotile a été un des premiers minéraux a être observé en METHR (e.g., Yada, 
1967, 1971). Les observations de cet auteur ont confirmé et enrichi les déterminations 
structurales de Whittaker. Elles ont entre autres permis de distinguer chez le chrysotile deux 
principaux modes d’enroulement : l’enroulement cylindrique (Fig. I.21.a) et l’enroulement 














Le pas qui définit un enroulement spiral peut être de un ou plusieurs feuillets. Dans le 
cas des polytypes à deux couches, le pas doit être un nombre pair de feuillets (Devouard, 
Figure I.21 : dessin schématique des deux 
modes d’enroulement des feuillets.  
a) enroulement cylindrique.  
b) enroulement spiral et hélicoïdal. La 
morphologie reste cylindrique sensu stricto
mais les directions {h00} font un angle n 
avec l’axe d’enroulement. Un enroulement 
sans composante spirale est envisageable si 
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1995). L’enroulement spiral peut aussi présenter une composante hélicoïdale, comme il est 
indiqué sur la figure I.21.b. 
 
Les photographies en METHR selon la direction [100] rendent parfaitement compte de 
l’aspect cylindrique du chrysotile. Comme on le voit sur la photographie (fig.I.22), la fibre de 
chrysotile présente un cœur vide. Les fibres de chrysotile ont un diamètre toujours inférieur à 




I.2.3.2. Serpentine polygonale 
 
La classification des serpentines polygonales, autre variété fibreuse de serpentine, est 
toujours à l’heure actuelle contreversée. En effet, alors que certains auteurs les associent au 
chrysotile (Polven-type chrysotile) (Wicks & O’Hanley, 1988), d’autres en font une variété 
structurale à part entière (e.g., Devouard, 1995). Sans rentrer dans le débat, nous allons ici 
décrire brièvement la structure de cette serpentine assez particulière, puis qu’elle allie à la fois 
les caractéristiques de la lizardite et celles du chrysotile.  
 
Zussman et al. (1957), par le biais de la diffraction des rayons X ainsi que par 
microscopie et diffraction électronique ont mis en évidence un type de fibres intermédiaire 
entre le chrysotile et la lizardite. Les premières images en haute résolution (Jiang & Liu, 
Figure 22 : Fibres de 
chrysotile observées 
perpendiculairement à 
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1984) ont mis en évidence des fibres polygonales composées de secteurs de serpentine plane, 
de type lizardite. Le nombre de secteurs plan ne peut être que de 15 ou 30 lorsque la fibre est 
entièrement développée (fig. I.23).  
 
Les serpentines polygonales se distinguent aussi du chrysotile par la taille des fibres. 
En effet, toute serpentine fibreuse dont le diamètre excède les 100 nm est une serpentine 
polygonale. Par contre, il existe des serpentines polygonales de taille inférieure à 100 nm 



















La carlosturanite correspond à la variété de serpentine découverte le plus récemment 
(Compagnoni et al., 1985). Elle a été reconnue sous un habitus fibreux. Cette variété 
structurale est riche en titane, manganèse et chrome. Elle présente une structure modulée, 
mais, à la différence de l’antigorite, il n’y a pas d’inversion de polarité du feuillet 
tétraédrique. Le feuillet octaédrique est quant à lui plat, continu et non modulé. Toutefois, la 
périodicité de la largeur des chaînes est quasiment analogue à celle de l’antigorite, produisant 
un cliché de diffraction similaire. Mellini & Zussman (1986) distinguent les clichés de 
diffraction de ces deux variétés structurales par une étude de la distribution des intensités. La  
Figure I.23. : Micrographie en MET 
d’une serpentine polygonale régulière à 
30 secteurs montrant 10 secteurs (flèches, 
répartis tous les trois secteurs) qui 
présentent une structure plus sensible aux 
dégâts d’irradiation. Cette micrographie 
montre bien la continuité mais la non


















Figure I.24 : Modèle de structure pour la carlosturanite. Les petits cercles noirs sont des 













Figure I.25. : Illustration d’une possible solution solide entre la lizardite et l’amésite (d’après Wicks & 
O’Hanley, 1988).  
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carlosturanite est monoclinique, avec A =36.7 Å, b = 9.4 Å et c = 7.3 Å. A’ = 36.7/2 = 18.4 Å 
, a’’ = 36.7/7 = 5.2 Å , ce qui donne des paramètres de maille cohérents avec ceux des 
serpentines. L’angle β a été mesuré à 101°. Le groupe d’espace est C2/m, Cm ou C2. Dans 
cette variété, le feuillet octaédrique est préservé, mais présente des vacances tétraédriques 
ordonnées et des substitutions d’anions hydroxyles ou de molécules d’eau (figure I.24). 
 
La carlosturanite est plus riche en eau et en magnésium que les autres variétés de 
serpentine. Par contre, elle est appauvrie en silicium (vacances dans le feuillet tétraédrique). 
La longueur d’onde de modulation pouvant être variable, comme c’est la cas pour l’antigorite, 
la carlosturanite peut aussi être décrite en terme de série polysomatique.  
 
Amesite 
L’amésite correspond à une variété de serpentine dont la structure est similaire à celle 
de la lizardite, c’est à dire plane. Elle formerait avec la lizardite une solution solide qui varie 
avec le pourcentage d’aluminium contenue dans la structure (figure I.25). Notons que 
l’amésite est aussi utilisé en thermodynamique en tant que pole alumineux des chlorites. 




Les six variétés décrites ci-dessus correspondent à l’ensemble des structures connues dans le 
groupe des serpentines. D’autres variétés existent et ont été répertoriées par Wicks (1979), et 
correspondent en fait à des analogues substitués des autres variétés. Ainsi, la nepouite est 
l’analogue nickélifère de la lizardite, et la pecoraite celle du chrysotile. Certaines variétés, 
comme l’antigorite par exemple, n’ont pas d’analogue connu. 
 
I.3. Stabilité des serpentines 
 
Après avoir présenté dans les pages précédentes les caractéristiques structurales des 
différentes variétés de serpentines, nous allons nous attacher à définir leurs champs de 
stabilité, du moins en ce qui concerne les variétés principales. En effet, dans la nature et selon 
le contexte géologique, certaines variétés vont apparaître alors que d’autres vont être absentes. 
Ainsi, les serpentinites de bas degré telles que les serpentinites océaniques sont 
principalement constituées de lizardite associée avec du chrysotile (Aumento, 1970 ; 
































Figure I.26 : Relations pression - température entre le chrysotile (Ctl), 
l’antigorite (Atg), la brucite (Brc), le talc (Tlc), enstatite (En),
anthophyllite (An), quartz (Qz) et H2O dans le système MgO-SiO2-H2O 
(MSH) (d’après Berman et al., 1986). La zone grisée souligne le champ 
de stabilité des serpentines dans cette gamme P-T
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Aumento & Loubat, 1971; Prichard, 1979) tandis que les serpentinites provenant de terrains 
de haut degré métamorphique présentent essentiellement des antigorites (e.g. Scambelluri et 
al., 1995; Trommsdorff et al., 1998; Hermann et al., 2000 ; Guillot et al., 2001). De nombreux 
travaux ont été dédiés à l’étude de la stabilité des différentes variétés, notamment en 
pétrologie expérimentale. Toutefois, les champs de stabilité ne sont pas encore à ce jour 
clairement établis. 
 
Parmi les premiers travaux expérimentaux menés sur la stabilité des minéraux 
serpentineux s’inscrit l’étude de Bowen & Tuttle (1949). Les auteurs ont discriminé le champ 
de stabilité du chrysotile de celui de l’antigorite. Toutefois, la lizardite n’apparaît pas et les 
renversements de réactions permettant un encadrement fiable n’ont pas été réalisés. Plus tard, 
Evans et al. (1976) ont mené une étude plus complète, alliant des considérations chimiques, 
des arguments de terrain ainsi que toute une série d’expériences qui ont conduit à 
l’élaboration d’un diagramme de phase plus complet. Une nouvelle fois, la lizardite n’est pas 
intégrée dans le diagramme. L’argument invoqué pour expliquer cette absence précise que 
l’apparition de la lizardite va plus être contrôlée par la nature du minéral précurseur ou par la 
présence d’éléments chimiques tels que l’aluminium que par les conditions pression-
température. Plus récemment, des données thermodynamiques (d’après Berman, 1986 ; 1988) 
ont permis d’établir un diagramme de phase pour les serpentines dans le système MgO-SiO2-
H2O (MSH) (fig. I.26). Un des résultats majeurs de tous ces travaux montrent que la transition 
chrysotile-antigorite est principalement thermodépendante. L’antigorite est la variété 
structurale de haute température, et le chrysotile celle de basse température. D’après ce 
diagramme, la pression ne semble pas jouer un rôle important dans l’apparition de ces deux 
variétés structurales de serpentine. 
 
Les premiers travaux expérimentaux sur la stabilité des serpentines à haute pression 
ont été effectués par Ulmer & Trommdorff (1995). Les auteurs ont travaillé à partir de 
serpentinites à antigorite. D’après ces expériences, l’antigorite reste stable jusqu’à 70 kbars à 
500°C (Fig. I.27). Parallèlement, Bose & Ganguly (1995) ont calculé sur la base des données 
thermodynamiques de Berman (1988) une stabilité de l’antigorite atteignant les 90 kbars pour 
une température similaire. Cette incohérence entre les deux études pourrait s’expliquer par 
une différence de chimie. En effet, Ulmer & Trommsdorff (1995) ont travaillé sur des 
antigorites naturelles légèrement substituées en Al et Fe tandis que Bose & Ganguly (1995) 
ont considéré le système MSH. Les travaux de Wunder & Schreyer (1997) et Wunder et al.  














et de forstérite + talc. Les
courbes sont schématiques et
se rencontrent à un point




Figure I.28 : Stabilité Pression-
Température de l’antigorite  dans
le système MSH déterminée par
des expériences de renversement
d’équilibre à partir d’antigorites
synthétiques purement
magnésiennes (Wunder &
Schreyer, 1997). Les courbes
notées A, B et C correspondent
aux trajets PTt théoriques de la
Figure I.29: Diagramme
Pression – Température
illustrant les stabilités relatives
du chrysotile, de la lizardite et
de l’antigorite (Caruso &
Chernosky, 1979). Les chiffres
entourés se réfèrent à la source
des données : (1) Johannes
(1968), (2) Chernosky (1973a),
Evans et al. (1976), (4) Caruso
& Chernosky (1979), (5)
Chernosky (1973b). Les
chiffres entre parenthèses
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(1997 ; 2001), par synthèse d’antigorites magnésiennes, ont établi une stabilité légèrement 
inférieure à 50 kbars pour 500°C (Fig. I.25). En plus des différences de conditions pic de  
pression, les études expérimentales sont aussi en désaccord quand aux maxima de 
température de la déstabilisation de l’antigorite. On passe de 730° C pour une pression de 21 
kbars (Ulmer & Trommsdorff, 1995) à 650°C pour 15 kbars (Wunder & Schreyer, 1997) (Fig. 
I.27 et I.28), soit une différence de plus de 100°C. Une telle variation est importante dans la 
mesure où la profondeur de déshydratation des serpentines aurait une forte influence sur leur 
éventuel rôle dans la genèse des magmas en zones de subduction (Scambelluri et al., 1995 ; 
Guillot & Hattori, sous presse).  
 
En dehors des différences de valeurs des conditions P et T limites, toutes ces études 
montrent une dépendance à la pression plus prononcée que dans le diagramme originel de 
Berman (fig. I.26). De plus, l’ensemble de ces études sont cohérentes avec les observations de 
terrain selon lesquelles les serpentinites de haut degré métamorphique sont essentiellement 
constituées d’antigorite. Les difficultés rencontrées pour synthétiser l’antigorite à basse 
pression sont un argument supplémentaires pour évoquer un rôle de la pression dans 
l’apparition des différentes variétés de serpentines. En effet, les seules synthèses d’antigorite 
réussies à partir d’un matériel de départ de composition stœchiométrique et reproductibles 
n’ont été réalisées que pour des pressions excédant les 5 kbars (Wunder et al., 1997 ; 2001). 
Iishi & Saito (1973) ont reporté une synthèse réussie d’antigorite à basse pression (1.8 kbars 
pour 500°C), mais il faut noter que la composition de leur matériel de départ n’était pas 
stœchiométrique et cette tentative n’a pu être reproduite.  
 
La stabilité relative du chrysotile et de la lizardite a aussi été étudiée, mais reste 
toujours très controversée. Parmi les problèmes majeurs dans la discrimination des domaines 
de stabilité de ces deux variétés, on retrouve i) l’absence de données thermodynamiques 
satisfaisante pour la lizardite, ii) le manque d’études expérimentales mettant en présence ces 
deux variétés. Pourtant, la lizardite et le chrysotile étant considérés comme deux 
polymorphes, leur apparition simultanée n’est pas concevable. O’Hanley & Wicks (1995) ont 
introduit dans leur diagramme de phase les trois variétés structurales en se basant 
principalement sur des observations de terrain et sur les travaux menés par Caruso & 
Chernosky (1979). D’après de nombreux auteurs, le chrysotile apparaît aux dépends de la 
lizardite aux alentours de 180°C sans dépendance à la pression. Cependant, Grauby et al. 
(1998a) ont montré par une étude expérimentale à partir de gel à composition de serpentine 
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que sous les mêmes compositions de pression (700 bars), de température (300°C) et de chimie 
(gel de composition 3 MgO, 2SiO2-H2O en excès) et en ne variant que la durée de 
l’expérience (de 2 h à 180 jours), les synthèses hydrothermales produisent du chrysotile, puis 
de la serpentine polygonale pour terminer avec de la lizardite. La cinétique est donc d’une 
importance cruciale en ce qui concerne la transition chrysotile-lizardite. Plus récemment 
encore, Grauby (com. pers.) a observé un stabilisation cinétiquement plus rapide de la 
lizardite à basse température. La lizardite semblerait donc être la variété de basse température 
parmi les serpentines.  
 
La composition chimique est aussi un facteur dont il faut tenir compte lorsqu’on 
s’intéresse à la stabilité des serpentines. L’effet par exemple de l’aluminium sur la promotion 
des structures planes a été largement étudié (Mellini, 1982, Caruso & Chernosky, 1979 ; 
Grauby et al.1998b). En effet, la stabilité thermique de la lizardite augmente 
considérablement avec le taux de substitution en aluminium (Fig. I.29). On voit d’ailleurs sur 
la figure que dès lors que le taux d’aluminium dépasse la valeur X = 0,2, la stabilité thermique 
de la lizardite dépasse celle de l’antigorite à basse pression. Pour un taux de substitution de X 
= 0,5 [d’où la formule Mg5.5Al0.5Si3.5Al0.5O10(OH)8], la stabilité de la lizardite est supérieure à 
celle de l’antigorite jusqu’à environ 8 kbars. L’effet de l’aluminium sur la stabilité de 
l’antigorite a récemment été étudié par Bromiley & Pawley (2003). D’après les auteurs, 
l’aluminium augmente la stabilité en température et en pression. Le champ de stabilité 
proposé au terme de leur étude est intermédiaire entre celui de Ulmer & Trommsdorff (1995) 
et celui de Wunder et al.(2001). D’autres éléments tels que le fer par exemple peuvent aussi 
jouer un rôle sur la stabilité relative des différentes variétés de serpentines. 
 
Il semble donc aujourd’hui acquis que l’antigorite est la variété structurale de 
serpentine stable à haute température, et ce sur une très large gamme de pression. La limite 
supérieure de pression est toutefois encore controversée. A basse température, le passage 
chrysotile ↔ lizardite n’est à l’heure actuelle pas clairement précisé, et il semble que de 
nombreux facteurs autres que la simple variation des conditions de pression et de température 
entrent en jeu dans les stabilités relatives de ces variétés structurales. Parmi ces facteurs, on 
peut envisager les variations des taux de substitution, la cinétique de réaction ou le rapport 
fluide/roche par exemple. 
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I.4. Les serpentinites dans leur contexte géologique 
 
Les serpentinites sont observées dans de nombreux types de contextes géologiques, et 
en particulier dans les contextes convergents où elles sont intimement associées à des roches 
métamorphiques de haute pression et basse température. Le plus souvent, les serpentinites 
sont issues de l’hydratation de roches ultrabasiques, telles que les péridotites. Il existe 
néanmoins des serpentinites dont l’origine est différente, sédimentaire par exemple, et que 
nous ne détaillerons pas dans cette section.  
 
I.4.1. Les serpentinites en contexte divergent 
 
 Les serpentinites les plus communes en contexte divergent sont les serpentinites issues 
de l’hydratation des roches du manteau subocéanique lors de circulation de fluides 
hydrothermaux. Des études isotopiques, notamment sur les isotopes de l’oxygène et de 
l’hydrogène, menées sur des serpentinites directement prélevées en contexte océanique lors de 
missions ODP, ont montré que les fluides responsables de la serpentinisation consistent 
essentiellement en eau de mer associée à des éléments volatils issus de l’activité magmatique 
présente à l’axe (Wenner & Taylor, 1973 ; Sheppard, 1980 ; Sakai et al., 1990 ; Früh-Green et 
al., 1996 ; Decitre et al., 2002). Les taux de serpentinisation dans ce type de contexte sont 
élevés, aussi bien au niveau des dorsales rapides, où ils sont compris entre 50 et 100% (Früh-
Green et al., 1996) qu’au niveau des dorsales lentes, où ils sont supérieurs à 65% (Decitre et 
al., 2002). Ces estimations sont en désaccord avec les conclusions de Francis (1981) qui 
estimait que la serpentinisation des péridotites océaniques était un phénomène local, 
n’affectant que les roches exposées dans les zones de fractures. Les serpentinites océaniques 
sont caractérisées par des textures pseudomorphiques essentiellement constituées de lizardite 
et de chrysotile (Wicks & Whittaker, 1977 ; Agrinier et al., 1988). On a reporté dans des 
serpentinites échantillonnées à l’axe proche des dorsales rapides des antigorites, qui ont été 
interprétées comme résultant d’une altération par des fluides de haute température (Früh-
Green et al., 1996). Cette variété structurale demeure néanmoins rare dans les serpentinites 
océaniques et n’a été reportée que dans les dorsales rapides.  
 
 Les serpentinites de la marge de Galice donnent aussi un exemple intéressant de 
serpentinisation océanique. Dans ce contexte particulier, le manteau sous continental s’est 
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retrouvé à l’affleurement par le jeu de failles pendant le rifting, c’est à dire avant la 
production de croûte océanique par magmatisme (Boillot et al., 1989). Dans la zone où le 
manteau affleure, le magmatisme est ponctuel et limité. La serpentinisation est 
essentiellement due à l’interaction de ce manteau avec de l’eau de mer.  
 
Les ceintures de roches vertes contiennent des roches ultramafiques serpentinisées. A 
une échelle locale au moins, les ceintures de roches vertes correspondent à des bassins 
volcano-détritiques. Cependant, des signatures calco-alcalines enregitrées dans les laves 
indiquent un contexte de subduction. Dans les roches ultrabasiques de ces ceintures de roches 
vertes, la serpentinisation est importante, particulièrement dans les coulées de komatiites et 
dans les sills. Des études sur les isotopes stables ont mis en évidence la participation d’eau de 
mer et/ou de fluides hydrothermaux à l’hydratation de ces roches. Les eaux météoriques 
peuvent aussi être des agents de serpentinisation dans les zones de fractures (Kyser et Kerrich, 
1991). 
 
I.4.2. Les serpentinites en contexte convergent 
 
En contexte convergent, il existe aussi plusieurs exemples de manifestation de la 
serpentinisation. Si l’on considère les zones de subduction, deux types de serpentinites 
peuvent être distinguées :  
 
- tout d’abord, des masses importantes de péridotites serpentinisés pendant les stades 
océaniques sont enfouies lors de la subduction. Ce processus présente un intérêt majeur dans 
le recyclage de l’eau dans le manteau. En effet, sous les conditions physiques de la 
subduction, les serpentines, et particulièrement l’antigorite, vont pouvoir transporter l’eau 
structurale qu’elles renferment jusqu’à des profondeurs importantes dans le manteau 
(Scambelluri et al., 1995 ; Ulmer & Trommsdorff, 1995 ; Wunder & Schreyer, 1997 ; 
Scambelluri et al., 2001). La déstabilisation de l’antigorite libère alors des fluides aqueux 
dans le manteau, qui d’après des études récentes sont considérés comme un moteur possible 
de la fusion partielle au dessous des fronts volcaniques (Scambelluri et al., 1995 ; Hattori & 
Guillot, sous presse). Cette libération de fluides aqueux, à la fois issue de la déstabilisation 
des serpentines mais aussi des autres minéraux hydratés de la lithosphère océanique en 
subduction, se manifeste aussi par l’apparition de collines (seamount) entièrement constituées 
de serpentinites en domaine d’avant arc. Ces collines se situent généralement à 50-120 
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kilomètres de la fosse (Fryer & Fryer, 1987 ; Fryer et al., 1999). Les plus remarquables, 
comme dans l’arc des Mariannes, sont effectivement interprétées comme des diapirs 
constitués de serpentines issus de la déshydratation de la lithosphère océanique.  
 
- un second groupe de serpentinites résultent de l’hydratation du coin de manteau au 
dessus du plan de subduction par les fluides aqueux issus des réactions de déstabilisation de 
l’ensemble des matériaux océaniques hydratés (Peacok, 1991 ; 1993 ; Poli & Schmidt, 1995 ; 
Liou et al., 1998 ). C’est le cas par exemple d’une partie des serpentinites himalayennes 
(Guillot et al., 2000 ; 2001). Des études géophysiques montrent effectivement que le coin de 
manteau à l’aplomb du plan de Benioff est caractérisé des anomalies des vitesses sismiques 
(ralentissement). Ces perturbations de propagation des ondes sont interprétées par la présence 
d’un manteau serpentinisé (Bostock et al., 2002 ; Brocher et al., 2003). Il semble donc que 
d’importantes quantités de serpentinites existent dans les zones de subductions actuelles. 
 
Ces serpentinites, d’origine océanique ou issues du coin de manteau, sont observées à 
l’affleurement en contexte de convergence. Les ophiolites correspondent à des portions 
préservées de lithosphère océanique (Allègre et al., 1973 ; Coleman, 1977). Les ophiolites 
bien préservées sont fréquentes dans les chaînes de montagne et montrent souvent des 
péridotites serpentinisées. Dans les Alpes occidentales par exemple, l’ophiolite du Chenaillet 
a préservé ses textures océaniques car elle a été préservée du métamorphisme alpin. Les 
serpentinites présentent des textures pseudomorphiques semblables à celles observées dans les 
serpentinites océaniques. Des analyses isotopiques de l’O et de l’H ont démontré l’origine 
océanique des fluides entraînant la serpentinisation (Coulton and Harper, 1992), ce qui traduit 
l’origine marine de la serpentinisation. L’obduction peut aussi être accompagnée d’un épisode 
de serpentinisation. En effet, lorsque la croûte est obductée, il y a réchauffement et 
déshydratation du matériel sous-jacent. Les fluides remontent alors vers la surface en 
hydratant les péridotites et la croûte océanique sus-jacente (e.g., Williams & Smith, 1973). 
Des analyses des isotopes de l’oxygène et de l’hydrogène ont aussi montré au sein des 
serpentinites dans les ophiolites une signature caractéristique des eaux météoriques avec un 
appauvrissement en deutérium (Barnes & O’Neil, 1969 ; Wenner & Taylor, 1973 ; Sheppard, 
1980 ; Agrinier, 1988). Cependant, la signature de type eau météorique peut être expliquée 
par échange des isotopes de l’hydrogène entre les serpentines et les eaux météoriques après la 
mise en place de l’ophiolite (Agrinier et al., 1988). Outre les serpentinites à l’affleurement 
dans les complexes ophiolitiques préservés, les serpentinites observées dans les zones de 
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convergence peuvent avoir subi des conditions de pression et température élevées ainsi que 
des épisodes de déformation. Ces serpentinites déformées et/ou métamorphisées observées à 
l’affleurement peuvent correspondre aux deux types de serpentinites décrites ci dessus. Des 
méthodes récentes permettent à l’heure actuelle de préciser de façon fiable l’origine des 
serpentinites lorsque le mode d’affleurement ne permet pas de déterminer clairement leur 
origine (concentrations en éléments du groupe des platinoides par exemple).  
 
Les serpentinites observées dans les paléocomplexes de subduction sont généralement 
associées de façon intime avec des roches de haute pression – basse température (HP-BT) 
(dans les Alpes, décrit par Blake et al., 1995 ; Hermann et al., 2000 ; Schwartz et al., 2000 ; 
en Himalaya, Guillot et al., 2000; 2001). Or, un des problèmes majeurs posés actuellement en 
contexte de subduction concerne les mécanismes d’exhumation de ces roches de HP-BT 
métamorphisées au cours de l’enfouissement de la lithosphère océanique. L’association des 
serpentinites avec ces roches ainsi que les caractères rhéologiques des serpentinites ont 
motivé des études qui ont mis en évidence le rôle majeur de ces roches pour l’exhumation de 
ces roches de HP-BT (Scambelluri et al., 1995 ; Hermann et al., 2000 ; Guillot et al., 2000 ; 
2001 ; Schwartz et al., 2001). En effet, alors que les métasédiments hydratés permettaient 
d’expliquer l’exhumation des roches basiques métamorphisées en schistes bleus, ils 
n’autorisaient pas l’exhumation d’éclogites (Scambelluri et al., 1995 ; Guillot et al., 2000 ; 
Schwartz et al., 2001). Il est donc important de s’intéresser au comportement des serpentinites 
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II.1. Introduction  
 
Comme nous l’avons vu dans le chapitre précédent, des travaux récents confèrent aux 
serpentinites un rôle important dans le recyclage de l’eau dans le manteau (Ulmer & 
Trommsdorff, 1995; Scambelluri et al., 1995; Wunder & Schreyer, 1997 ; Iwamori, 1998 ; 
Schmidt & Poli, 1998) et dans l’exhumation des roches HP-BT (Hermann et al., 2000 ; 
Guillot et al., 2000 ; 2001 ; Schwartz et al., 2001). Ces deux processus se produisent en zones 
de subduction, c’est à dire sous un climax métamorphique de haute pression – basse 
température. Dans un tel environnement, l’antigorite est la variété structurale stable (cf. chap. 
I.3). Or, le comportement des serpentines sous de telles conditions est mal connu. Il existe 
quelques études portant sur les propriétés physiques des serpentinites (Tiburczy et al., 1991 ; 
Christensen, 1996), mais aucune à ma connaissance dans les domaines de pression et 
température du métamorphisme en contexte de subduction. Pourtant, c’est sur la base de ces 
études que sont interprétées les données géophysiques qui permettent de déterminer et de 
quantifier la présence des serpentinites dans les zones de subduction actuelles (Zandt, 2002 ; 
Bostock et al., 2002 ; Kamimura, 2002 ; Bocher et al., 2003). De plus, toutes ces études 
portent sur le comportement des serpentinites en général, sans qu’on tienne compte de la 
variété structurale présente. Or, nous ne savons pas dans quelle mesure la structure influence 
le comportement des serpentines. Quelques études considérant le comportement des 
serpentines en fonction de la pression existent (Mellini & Zanazzi, 1987 ; Velde & Martinez, 
1981), mais les gammes de pression étudiées n’excèdent pas les 10 kbars, soit des conditions 
inférieures à celles rencontrées en contexte convergent. De plus, l’antigorite n’a pas été 
étudiée. 
 
Ce chapitre propose un travail portant sur le comportement des quatre principales 
variétés de serpentines (lizardite, antigorite, chrysotile, et serpentine polygonale) en fonction 
de la pression à température ambiante, en utilisant la spectroscopie Raman comme méthode 
d’investigation. Cette étude a pour but de déterminer si ces minéraux sont ou non 
compressibles, et si des transitions de phase peuvent apparaître entre la pression ambiante et 
10 GPa. Les résultats obtenus permettent de dégager quelques pistes pour interpréter les 
variations des vitesses sismiques dans les domaines actuels de subduction, dans la mesure où 
ce sont ces anomalies sismiques qui permettent de quantifier le taux de serpentinisation du 
manteau. Une deuxième partie permettra de déterminer le comportement de chaque variété de 
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serpentine, cela pour tenter d’expliquer par exemple les éventuelles raisons 
cristallographiques pour lesquelles l’antigorite est la variété la plus stable à haute pression. 
Enfin, ce type d’étude à haute pression permet aussi de tester le type de liaison entre les 
feuillets des phyllosilicates (e.g., Duffy et al., 1995). En effet, les liaisons hydrogène, qui dans 
le cas des serpentines sont supposées lier les feuillets entre eux, sont caractérisées par un 
renforcement sous pression, marqué par un déplacement négatif des bandes dans la gamme 
d’élongation des O-H. Cette étude devrait donc aider à mieux cerner le type de liaison présent 
dans ces minéraux et par là même, de vérifier l’assignement aujourd’hui proposé.  
 
Les expériences ont été menées au laboratoire des Sciences de la Terre à l’Ecole 
Normale Supérieure de Lyon. Céline Lemaire a fourni les spectres de la lizardite et du 
chrysotile. Un article, intitulé “High-pressure behavior of serpentine minerals: A Raman 
Spectroscopic study”, soumis au journal Physics and Chemistry of Minerals, est actuellement 
en cours de révision. Le lecteur pourra trouver en annexe II une version en anglais de cet 
article. Ici, ce travail est présenté en français pour plus de lisibilité et a été complété par des 
observations supplémentaires.  
 
II.2. Protocole expérimental 
 
II.2.1. Caractérisation des échantillons 
 
Cette étude a été effectuée sur des échantillons bien caractérisés des quatre principales 
variétés de serpentines. Nous pouvons noter que les échantillons ne sont pas purs à 100%, 
dans la mesure où l’apparition simultanée de plusieurs variétés structurales de serpentine est 
très fréquemment observée (Cressey, 1979, Veblen & Buseck, 1979 ; Viti & Mellini, 1997). 
Néanmoins, les échantillons retenus pour cette étude ont une pureté qui avoisine les 95%, ce 
qui permet de réaliser des analyses fiables. Les analyses chimiques ainsi que les formules 
structurales associées sont portées dans le tableau II.1. Ces échantillons ont une composition 
proche de celle du pôle pur Mg3Si2O5(O-H)4, avec seulement de faibles substitutions 
d’aluminium et de fer, principalement.  
 
L’échantillon de lizardite provient de Monte-Fico (Ile d’Elbe). La structure et la 
chimie de ce matériel ont déjà été largement étudiées (Mellini and Viti, 1994; Fuchs et al., 
1998). L’échantillon est un agrégat polycristallin dans lequel les cristaux de lizardite se 
Chapitre II : Comportement haute pression des serpentines 
 52
présentent sous la forme de prismes trigonaux, dont les dimensions sont de l’ordre de 0.3 × 
0.3 × 0.7 mm. Les cristaux de lizardite sont des polytypes de type 1T (cf. chap. I.2.1.2). Ce 
polytype est le plus proche de la structure idéale de serpentine plane, car il ne présente que de 
faibles distorsions de la couche tétraédrique. Sa structure présente une symétrie trigonale et a 
été raffinée dans le groupe d’espace P31m (Mellini & Viti, 1994). La formule structurale 
(Table I.1) souligne que la lizardite est plus substituée en fer et en aluminium que le chrysotile 
ou que les serpentines polygonales, ce qui est en accord avec les résultats des investigations 
chimiques menées par Whittaker & Wicks (1970). Cependant, elle contient moins 
d’aluminium que l’antigorite. Bien que l’étude en microscopie électronique en transmission 
(MET) ait révélé une proportion mineure de chrysotile (5 %), la lizardite est la variété 
structurale dominante dans l’échantillon (Viti and Mellini, 1997).  
 
   
  Lizardite1 Chrysotile2 Polygonal 
serpentine3 
Antigorite3  
   
   
 SiO2 39.60 43.50 43.20 41.65 
 Al2O3 2.90 0.60 0.80 3.45 
 FeO 3.84 2.60 2.30 4.15 
 MgO 38.00 38.80 40.60 37.37 
   
 Total 84.34 85.50 86.9 86.66 
   
 Si 1.92 2.06 2.01 1.96 
 Al 0.17 0.03 0.04 0.19 
 Fe 0.16 0.10 0.09 0.16 
 Mg 2.75 2.73 2.82 2.62 
   
 Total 4.99 4.93 4.97 4.94 
   
   
Tableau II.1 : Analyses microsonde des échantillons de serpentine, et formule structurale associée. 1 d’après 
Mellini and Viti (1994), 2 d’après Fuchs et al. (1998), 3 cette étude.  
 
 
L’échantillon d’antigorite provient du massif de l’Escambray (Cuba Central). Il se 
présente sous la forme d’un agrégat polycristallin au sein duquel les lattes d’antigorite 
peuvent atteindre plusieurs dixièmes de millimètre. L’antigorite est considérée comme étant 
monoclinique (e.g., Wicks & O’Hanley, 1988 ; Capitani & Mellini, sous presse). Raffinée 
dans le groupe d’espace Pm, l’antigorite est caractérisée par une structure modulée avec une 



































Figure II.1 : Schéma de la cellule à enclume en 
diamants. L'échantillon est confiné dans un trou 
circulaire au centre d'un joint métallique 
disposé entre les deux diamants. Les propriétés 
du matériau sont étudiées à l'aide de différentes 
radiations transmises au travers du diamant. Les 
éclats de rubis servent à mesurer la pression 
(site ENS).
Figure II.2. Cellule enclume diamant assemblée vue 
de dessus (a) et de côté (b). Un schéma explicatif de 
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inversion des feuillets toutes les demi longueurs d’onde (cf. chap. I.2.2). Dans le cas des 
antigorites de Cuba, la MET a montré que les cristaux sont principalement des polytypes à 
une couche, avec une superpériodicité constante aux alentours de 35 Å. Les séquences 
d’empilement sont aussi très régulières, et peu de défauts (fautes d’empilement, dislocation de 
modulation ou maclage) sont observés (Auzende et al., 2002, échantillon Cu 65). Les 
observations en MET ont aussi montré que cet échantillon contient essentiellement de 
l’antigorite, associée avec une proportion faible de chrysotile (moins de 5 %). Les analyses 
chimiques réalisées sur des cristaux d’antigorite ont montré que cette variété présente des taux 
de substitution en fer et en aluminium atteignant 4.2 et 3.5 pds%, respectivement. La 
proportion d’aluminium dans l’antigorite est donc ici supérieure à celle dans la lizardite (cf. 
tableau II.1).  
 
Les variétés fibreuses, chrysotile et serpentine polygonale, montrent des taux de 
substitution similaires, avec peu de fer (< 3%) et d’aluminium (< 1%) intégré dans leur 
structure. L’échantillon de chrysotile provient des mines d’asbeste de Thetford (Québec). Il se 
présente sous la forme d’une serpentinite sombre et compacte associée avec des veines 
fibreuses blanches. Les fibres utilisées pour cette étude ont été précédemment identifiées par 
diffraction des rayons X (Lemaire, 2000). Elles correspondent au polytype monoclinique 
(clinochrysotile). Leur diamètre n’excède pas les 100 nm. L’échantillon de serpentine 
polygonale vient des mines de Jeffrey (Québec). Les observations en MET ont révélé un 
mélange de serpentines polygonales, dont le diamètre peut excéder 200 nm, avec quelques 
rares fibres de chrysotile (Baronnet & Belluso, 2002). 
 
II.2.2. Montage expérimental 
 
Les principes généraux de la spectroscopie Raman sont illustrés dans l’annexe I. Dans 
cette section ne seront présentés que le montage expérimental de haute pression et le mode 
d’acquisition utilisé pour cette étude.  
 
Les expériences à haute pression ont été réalisées dans une cellule à enclumes de 
diamant (CED) de type Mao-Bell, équipée de diamants de basse fluorescence avec des 
plateaux de 600 µm (Fig. II.1 et II.2.). L’intérêt de ce type de cellule réside dans la 
transparence du diamant sur une large bande de fréquence, de l'infrarouge aux rayons X et 
gamma permet de mesurer in-situ les propriétés des matériaux à haute pression. Dans cette 
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CED est placée une chambre de pression qui correspond à un joint en acier pur préindenté à 
une épaisseur de l’ordre de 80 µm et percé d’un trou de 200 µm de diamètre par thermo-
ionisation. L’échantillon, coupé avec une lame de rasoir pour atteindre une épaisseur 
d’environ 30µm, est placé dans cette chambre de pression. A côté de l’échantillon sont placés 
de petits éclats de rubis grâce auxquels la pression pourra être mesurée. En effet, les 
déplacements de la ligne de fluorescence R1 du rubis ont été calibrés en fonction de la 
pression par Mao et al. (1978). La position de cette ligne, acquise à chaque montée puis 
descente en pression au cours des expériences, permet d’avoir une estimation précise de la 
pression pour chaque étape. Avant de refermer la cellule, la chambre est remplie par un milieu 
transmetteur de pression. En effet, pour conserver des conditions hydrostatiques jusqu’à 10 
GPa (pression d’étude maximale) et à température ambiante, nous avons utilisé un milieu 
transmetteur de pression constitué d’un mélange de methanol-éthanol-eau dans des 
proportions de 16:3:1.  
 
Les spectres Raman ont été enregistrés selon une géométrie de rétrodiffusion grâce à 
un spectromètre Raman de type Dilor XY (cf. Annexe I) équipé de grilles holographiques de 
1800 gr/mm et d’un détecteur EGG CCD refroidi à l’azote liquide. Le laser correspond à une 
ligne d’émission de l’argon dont la longueur d’onde est égale à 514.5 nm. Le faisceau du laser 
est focalisé en une tache d’environ 2 µm sur l’échantillon grâce à un microscope possédant un 
objectif de type Mitutoyo Apoplan, dont le grandissement est 50x. Cet objectif récolte 
ensuite le signal Raman issu de l’échantillon. Le temps d’acquisition des spectres varie 120 to 
600 s, avec une puissance du laser comprise entre 200 and 600 mW, selon l’intensité du signal 
observé lors de la préacquisition.  
 
II.2.3. Procédure de décomposition des spectres 
 
Dans le domaine des basses fréquences, c’est à dire entre 200 et 800 cm-1, les spectres 
ont été simplement ajustés par des fonctions de type Voigt (convolutions d’une fonction 
gaussienne et d’une fonction lorenzienne). Cette opération a permis d’obtenir les positions de 
pics en fonction de la pression, ainsi que leur largeur à mi-hauteur (LMH).  
 
Le signal Raman étant plus complexe à interpréter dans la zone d’élongation des 
groupements O-H, les différentes contributions ont été décomposées en utilisant des fonctions 
de type Voigt. Les modèles de décomposition ont été réalisés à partir des spectres les plus 
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adaptés, c’est à dire comme nous le verrons par la suite, sur les spectres acquis à haute 
pression. En effet, les bandes Raman dans les spectres de haute pression sont mieux résolues 
en raison d’une plus grande séparation des pics. Sous conditions ambiantes, les bandes se 
superposent. Nous avons choisi le nombre de bandes minimum permettant de ajuster au 




II.3.1. Les spectres des différentes variétés à pression et température ambiante 
 
II.3.1.1. Caractérisation des spectres Raman de basse et haute fréquence 
 
A pression et température ambiantes, les spectres Raman enregistrés au cours de ce 
travail pour la lizardite, l’antigorite et le chrysotile sont très bon accord avec ceux décrits par 
Lemaire (2000). L’échantillon de serpentine polygonale caractérisé par Lemaire (2000) 
correspond à celui étudié au cours de cette étude HP. Les signaux Raman observés dans le 
domaine spectral des basses fréquences (200 – 800 cm-1) correspondent aux modes de réseau, 
c’est à dire aux modes générés par les vibrations des liaisons Mg – O principalement avec de 
rares contributions des liaisons Si – O. Dans cette gamme de fréquences, les spectres Raman 
des quatre variétés de serpentines sont caractérisés par la présence de deux groupes de bandes 
intenses centrées aux environs de 690 ± 5 cm-1 pour l’un et 385 ± 10 cm-1 pour le second, 
ainsi que d’un pic isolé aux environs de 236 ± 5 cm-1 (fig. II.3). S’ajoutent à ces bandes 
majeures des pics de plus faible intensité qui sont plus ou moins bien résolus et dont la 
position en terme de fréquence Raman varie selon la variété structurale. C’est le cas par 
exemple de la bande centrée à 476 cm-1 dans le spectre basse fréquence de la lizardite. On 
retrouve cette bande déplacée vers de plus basses fréquences dans les spectres de l’antigorite 
et du chrysotile. Ce pic n’est par contre plus résolu dans le spectre de la serpentine 
polygonale, mais on peut supposer qu’elle correspond à une contribution dans la large bande 
centrée aux environs de 500 cm-1. 
 
Les quatre variétés structurales présentent des spectres Raman similaires à basses 
fréquences. Cette ressemblance est cohérente avec le fait que la structure de base des 
serpentines est un feuillet de type TO. On note cependant de légères différences permettant de 
discriminer dans cette gamme spectrale les différentes variétés structurales.  




























Figure II.3 : Spectres Raman des quatre variétés de serpentine à température et pression ambiante (Liz : 









Chapitre II : Comportement haute pression des serpentines 
 58
Ainsi, la lizardite se distingue par le déplacement vers les hautes fréquences et la faible 
intensité de sa bande à 241 cm-1 relativement aux autres variétés. L’antigorite voit quant à elle 
la majorité de ses pics déplacés vers les basses fréquences comparativement au 
positionnement des bandes des autres variétés. De plus, l’ensemble de ses pics est caractérisé 
par une LMH plus importante. Le chrysotile et la serpentine polygonale, qui sont les deux 
variétés fibreuses, ont des spectres relativement similaires dans ce domaine de fréquence, 
avec toutefois l’apparition d’une large "bosse" dans le spectre de la serpentine polygonale, 
vraisemblablement due à un phénomène de fluorescence. 
 
Dans le domaine des hautes fréquences, les bandes observées correspondent aux 
modes de vibrations en étirement des groupements O-H (e.g., Libowsky, 1999). Dans cette 
gamme de fréquence, les signaux Raman qui caractérisent chaque type de serpentine sont 
suffisamment différents pour permettre de discriminer de façon fiable les variétés structurales 
(Lemaire, 2000). C’est d’ailleurs par cette méthode que la minéralogie des serpentinites 
cubaines et alpines sera caractérisée à l’échelle de la lame mince (cf. chaps. suivants). D’un 
point de vue global, les spectres de haute fréquence sont caractérisés par deux groupes de 
bandes intenses auxquels s’ajoutent une bande de plus faible intensité située à plus basse 
fréquence (~3650 cm-1). Dans le cas de l’antigorite, cette dernière bande correspond 
probablement à une contribution dans le large épaulement observé sur le spectre dans cette 
gamme de fréquence.  
 
Les signaux Raman dans le domaine d’élongation des groupements hydroxyles sont 
superposés et les modes sont difficilement discernables à pression et température ambiante 
(fig. II.3). Toutefois, un certain nombre de remarques peuvent résulter de l’étude de ces 
spectres. La lizardite est caractérisée par deux pics intenses centrés à 3688 et 3704 cm-1. Le 
chrysotile possède un pic principal à 3699 cm-1 avec un épaulement à 3691 cm-1. La 
serpentine polygonale montre un signal intermédiaire entre le chrysotile et la lizardite, avec 
un pic majeur à 3697 cm-1 et un épaulement à 3689 cm-1. Ces trois variétés montrent aussi 
chacune un pic peu intense centré aux environs de 3645 cm-1. Le signal caractérisant 
l’antigorite peut aussi être décomposé en deux bandes majeures, positionnées à 3666 et 3693 
cm-1. Un épaulement aux environs de 3641cm-1 peut être considéré comme la trace de la 
bande à basse fréquence observée pour les autres variétés structurales.  
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II.3.1.2. Modélisation structurale des serpentines et comparaison aux résultats de 
spectroscopie Raman 
 
La spectroscopie Raman, en tant que spectroscopie vibrationnelle, permet de sonder 
les liaisons interatomiques (Annexe I). Elle autorise un accès à la force de liaison. Le lien 
fréquence – longueur de liaison n’est pas direct (Annexe I), mais peut tout de même permettre 
une interprétation de la structure. Ainsi, en première approximation, on considère que plus la 
liaison va générer un signal Raman à basse fréquence, plus cette liaison va être faible, et donc 
doit être longue. Cette approximation est cohérente avec la présence des modes de réseau, 
correspondant aux liaisons Si–O et Mg-O (1.63 (2) Å et 2.07 (6) Å respectivement pour la 
lizardite 1T, Mellini, 1982) dans la gamme des basses fréquences (200 – 1200 cm-1) alors que 
les modes d’élongation des liaisons des groupements hydroxyles (distance O-H d’environ 0.8 
(1) Å, Mellini, 1982 ; Gregorkiewitz et al., 1996) se situent à haute fréquence (3500 – 3800 
cm-1). De plus, la LMH des pics est symptomatique de l’organisation de la structure. Un 
minéral présentant des pics étroits sera plus ordonné qu’un minéral montrant des pics plus 
larges. Beyssac et al. (2002a et b) ont d’ailleurs montré une diminution de la LMH associée à 
la mise en ordre microstructurale des matériaux carbonés. Dans le cas des serpentines, la 
bande à 393 cm-1 de la lizardite présente une LMH proche de 7 cm-1 alors que cette même 
bande, déplacée à 377 cm-1 dans le spectre de l’antigorite a une LMH de 20 cm-1. Le désordre 
structural de l’antigorite vis à vis de la lizardite semble donc confirmer ce marquage de 
l’organisation par la LMH. L’allure du spectre Raman peut donc bien, dans une certaine 
mesure, donner des informations sur la structure d’un minéral. Inversement, si l’on connaît la 
structure d’un minéral, on peut songer à expliquer le signal Raman de cette espèce (e.g., 
Balan, 2002 pour la lizardite). 
 
Les trois principales variétés de serpentines pour lesquelles des données structurales 
(raffinement ou autres) sont disponibles présentent des spectres Raman distincts (lizardite, 
chrysotile et antigorite). Les différences portent à la fois sur la position des bandes mais aussi 
sur l’intensité relative et sur la LMH des pics. Ces données structurales ont permis de préciser 
les longueurs de liaisons. Notons que les structures modélisées correspondent aux pôles 
magnésiens des trois variétés. Aucun compte n’a été tenu des éventuelles substitutions des 
cations tétraédriques ou octaédriques. Les défauts ne sont pas non plus intégrés dans les 
modèles. Or, nous pouvons d’ores et déjà noter que ces variations microstructurales peuvent 
modifier significativement l’allure du spectre Raman. Les longueurs des liaisons tétraédriques 
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(Si – O) et octaédriques (Mg – O) ont été étudiées afin d’être corrélées aux modes de réseau 
observés dans les spectres à basse fréquence. Dans les hautes fréquences apparaissent les 
modes de vibration en élongation des groupements hydroxyles. Or, à l’exception de la 
lizardite, nous ne disposons d’aucune information structurale précise sur la position des 
atomes d’hydrogène dans la structure des serpentines. En revanche, les modèles sont 
informatifs au sujet des distances O2 _ O3 (Fig. II.4) et il existe dans la littérature le report de 
travaux qui permettent de relier les modes de vibrations des O-H aux longueurs des liaisons 
O-H…O. Dans la mesure où les liaisons O3-H3…O2 ne sont pas droites (par exemple, 163° 
pour la lizardite 1T, Mellini, 1982 ; Benco & Smrock, 1998), elles ne seront pas égales aux 
distances interfoliaires données dans les modèles. Néanmoins, ces distances pourront être 
utilisées en première approximation pour discuter du signal Raman à haute fréquence. 
 
II.3.1.2.1. Modèles structuraux et distribution des longueurs de liaison 
 
La structure de la lizardite est la mieux connue (Fig. II.4). Cette étude a été menée sur 
le polytype 1T de cette variété car c’est celui qui se rapproche le plus de la structure idéale de 
cette famille de minéraux. Les longueurs de liaisons sont disponibles dans  la publication de 












Figure II.4. Structure cristallographique de la lizardite 1T vue selon la direction [010] (d’après Mellini, 
1982). O4-H4 correspond aux groupements hydroxyles internes et O3-H3 aux groupements hydroxyles externes.  
 
Les données sont présentées sous forme d’histogrammes sur la figure II.5. Pour cette 
variété structurale, les longueurs de liaison présentent une dispersion faible. Les liaisons du 
silicium avec les oxygènes O1 et O2 sont similaires, malgré une légère anisotropie (1.61 

































Figure II.5. Représentation sous forme d’histogrammes des longueurs d’onde de liaisons obtenues sur 
la base de modèles structuraux de serpentines (lizardite : Mellini, 1982 ; chrysotile, cette étude, antigorite : 
Uehara, 1998) 
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et 1.65 Å pour les liaisons apicales et équatoriales respectivement, Mellini, 1982 ; 
Gregorkiewitz et al., 1996 ; Balan et al., 2002). Cette faible distribution des longueurs de 
liaison dans la lizardite est symptomatique du faible taux de distorsion tétraédrique (Mellini, 
1982 ; Mellini & Zanazzi, 1989, Viti & Mellini, 1994). La distribution un peu plus importante 
des liaisons Mg – O résulte de la légère distorsion des octaèdres observée par Mellini (1982). 
Enfin, la distance O2 – O3 est constante. Dans la mesure où la structure est plane, 
l’espacement interfoliaire n’a en effet aucune raison de varier.  
 
Ne disposant d’aucun modèle de structure du chrysotile, les positions atomiques ont 
été calculées en imaginant une fibre de chrysotile dont les feuillets s’enroulent selon x. Une 
déformation cylindrique a été appliquée à un feuillet de lizardite (Devouard, com. pers.). Le 
rayon de courbure choisi, proche du rayon d’équilibre, est de 80 Å et la fibre neutre 
correspond au plan de jonction entre la couche tétraédrique et la couche octaédrique. Par fibre 
neutre, il est entendu le plan qui ne subit aucune déformation autre que la courbure, c’est à 
dire ni distorsion, ni étirement ou raccourcissement. Les positions atomiques du chrysotile 
sont ainsi obtenues relativement aux dimensions de la lizardite grâce aux équations suivantes : 
 
y = 2 (Rc × z) sin (d/2Rc) cos (d/2Rc) 
∆z = 2 (Rc × z) sin² (d/2Rc) 
avec Rc le rayon de courbure et z la coordonnée atomique de la lizardite. 
 
Dans l’ensemble, la distribution des longueurs de liaison est légèrement plus 
importante que celle observée sur les histogrammes de la lizardite. La courbure entraîne donc, 
comme on pouvait s’y attendre, une désorganisation de certaines liaisons dans la structure. 
Les longueurs de liaison présentées sur la figure II.5 suggèrent que les tétraèdres tendent à 
s’aplatir, car la liaison Si – O1 est légèrement raccourcie (-0.05 Å). Les octaèdres sont par 
contre à peine plus distordus que dans le cas de la lizardite. Ainsi, malgré la courbure 
introduite dans la structure du chrysotile, ces deux variétés structurales semblent conserver 
des structures assez proches. En revanche, la courbure induit clairement une forte 
désorganisation des distances interfoliaires. En effet, alors que la lizardite montre des 
distances interfoliaires constantes à 3.04 Å, on note que les distances dans la structure du 
chrysotile varient de 2.89 à 3.19 Å. La déformation du feuillet par courbure semble par 
conséquent essentiellement ajustée au niveau de l’espace interfoliaire et, dans une moindre 
mesure, par déformation des tétraèdres. On note néanmoins que la gamme de longueur O2 – 
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O3 moyenne du chrysotile est proche de la distance mise en évidence dans la lizardite. 
Néanmoins, le choix de la fibre neutre est très importante, et un choix différent aurait 
certainement modifié la répartition des différentes distances. La distorsion des tétraèdres dans 
les structures présentant une courbure (antigorite) a récemment été montrée par Capitani & 
Mellini (sous presse). 
 
Le modèle de structure de l’antigorite ne correspond pas à un raffinement de structure 
en trois dimensions. En effet, lorsque ce travail a été réalisé, le raffinement de structure de 
Capitani & Mellini (sous presse) n’était pas disponible. Toutefois, les données proposées par 
Uehara (com. pers. à A. Baronnet, 1998 ), issues d’un travail combinant une étude en DRX 
sur monocristal à une étude en microscopie électronique en transmission (imagerie + 
diffraction des électrons sur aire sélectionnée), restent valables dans la mesure où elles sont 
proches de celles dérivées du raffinement (modèle"alternating wave", paramètres de maille 
similaires, même modèle de renversement des couches). On constate sur les histogrammes de 
la figure II.5 que la distribution des distances est très importante, que ce soit au niveau des 
liaisons intrafoliaires mais aussi des distances interfoliaires. Les liaisons tétraédriques 
présentent des longueurs plus distribuées, ce qui est cohérent avec les conclusions de Capitani 
& Mellini (sous presse). Les auteurs évoquent des distorsions tétraédriques importantes dans 
la structure de l’antigorite, particulièrement au voisinage des inversions de polarité des 
couches. Mais malgré ces déviations, on constate que les maxima sont à peu près centrés sur 
la longueur de liaison Si-O de la lizardite. Par contre, les liaisons octaédriques sont en 
moyenne plus longues dans la structure de l’antigorite (+ 0.1 à + 0.2 Å en moyenne) et les 
distances interfoliaires sont plus courtes (- 0.2 Å en moyenne) que dans les structures des 
deux autres variétés. Si l’on considère les données présentées par Capitani & Mellini (sous 
presse), les valeurs issues du modèle de Uehara (1998) sont en bon accord avec les longueurs 
de liaison intrafoliaire présentées par Capitani &c Mellini (sous presse). Par contre, en terme 
de distances O2-O3 interfoliaires, Capitani & Mellini (sous presse) reportent des dimensions 
plus élevées, allant de 2.92 à 3.36 Å, alors que d’après le modèle de Uehara (1998), ces 
longueurs varient de 2.45 à 2.92 Å. Toutefois, les deux modèles sont en accord sur la 
distribution importante des distances interatomiques. Cette distribution est aussi plus 
importante dans la structure de l’antigorite que dans celle des deux autres variétés. Cette 
augmentation de la dispersion de longueur résulte directement de l’introduction d’une 
courbure dans la structure ainsi que de l’apparition des inversions de polarité. En effet, nous 
avons vu que la structure du chrysotile, où seule intervient la courbure, présente une 
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distribution des distances interatomiques plus faible. La distribution de ces longueurs dans la 
structure du chrysotile est bien intermédiaire entre celle de la lizardite et celle de l’antigorite. 
 
II.3.1.2.2. Comparaison longueur de liaison – signal Raman  
 
Si l’on compare la distribution des longueurs de liaison avec l’allure des spectres 
Raman, une certaine cohérence est observée entre les longueurs obtenues d’après les modèles 
et le signal Raman. En effet, les spectres de la lizardite et du chrysotile sont similaires dans les 
basses fréquences et se différencient de celui de l’antigorite (Fig. I.3). Les similitudes 
spectrales entre ces deux variétés se manifestent d’une part en terme de fréquence de bandes 
et d’autre part, les bandes observées dans les spectres de la lizardite et du chrysotile sont 
caractérisées par des LMH moins importantes que celles des bandes de l’antigorite (Fig. II.3). 
 
Si l’on considère la répartition des distances atomiques dans les serpentines (Fig. II.5), 
on note que la distribution des longueurs intrafoliaires (Mg-O et Si-O) dans le cas de la 
lizardite et du chrysotile sont proches. Or, les spectres Raman de basse fréquence sont 
similaires pour ces deux variétés et se distinguent aisément de celui de l’antigorite (Fig. II.3). 
L’antigorite présente dans l’ensemble des liaisons Mg-O plus longues (~ + 0.15 Å en 
moyenne) que celles des deux autres variétés (Fig. III.5). En première approximation, cela 
signifie que ces distances de liaisons, qui sont plus longues, sont moins fortes. Or, son spectre 
Raman à basse fréquence est caractérisé par un léger décalage des bandes vers les basses 
fréquences (~ -15 cm-1) comparativement à ceux de la lizardite et du chrysotile (Fig. II.3), ce 
qui traduit effectivement une force de liaison moins élevée.  
 
Dans le cas de la lizardite, la distance O2-O3 est constante, à la différence des deux 
autres variétés de serpentine. En effet, le chrysotile et l’antigorite montrent une variation 
importante de cette longueur (3.0 ± 0.2 Ået 2.6 ± 0.3 Å, respectivement). De plus, les trois 
variétés présentent des distances interfoliaires différentes, puisque la lizardite montre une 
longueur constante à 3.042 Å, le chrysotile une moyenne à 2.99 Å et l’antigorite à 2.73 Å. 
Remarquons cependant que les modèles de structures du chrysotile et de l’antigorite ne 
permettent d’appréhender qu’indirectement les liaisons O3-H3….O2 (l’angle n’est pas connu), 
et ne donnent aucune information sur les liaisons O3-H3. Il existe des relations permettant de 
corréler les longueurs de liaisons O-H…O aux distances O-H. De même, il est possible de 
corréler les fréquences de vibration dans la gamme spectrale d’élongation des O-H aux 
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distances O-H…O (Libowitzky, 1999). Interpréter ces distances reste délicat dans la mesure 
où les distances O3 – O2 ne correspondent pas aux longueurs de liaison O3-H3….O2. Toutefois, 
les distances interfoliaires aux environs de 3 Å sont cohérentes avec les fréquences de 
vibration  des modes d’élongation des OH (Libowitzky, 1999). De plus, l’étalement du signal 
Raman haute fréquence de l’antigorite semble confirmer la variabilité des distances 
interfoliaires. Capitani & Mellini (sous presse) proposent que la variabilité des distance O3 – 
O2 dans l’antigorite marque l’absence de liaisons hydrogène homogènes et continues. En 
considérant que la variabilité des distances interfoliaires implique une perte d’homogénéité 
des liaisons hydrogène, on peut supposer que le chrysotile ne présente pas non plus de liaisons 
hydrogène homogènes et continues. Cependant, dans le mesure où les longueurs ont été 
obtenues d’après un modèle calculé à partir d’un feuillet de lizardite déformé, cette hypothèse 
doit être étayée. Les études HP en spectroscopie Raman permettent de mettre en évidence ce 
type de liaison, comme nous le verrons dans la section suivante.  
 
Les modèles de structure permettent donc de proposer des explications sur les 
variations observées dans les spectres Raman, particulièrement dans le domaines des basses 
fréquences. Ainsi, des variations de la largeur à mi-hauteur peuvent être expliquées par une 
distribution plus ou moins importante des longueurs de liaison dans les différentes structures. 
De même, cette étude suggère en première approximation que l’antigorite et le chrysotile, 
caractérisés par une variabilité importantes des distances O2-O3 sont susceptibles de ne pas 
présenter de liaisons hydrogène homogènes et continues dans l’espace interfoliaire (Capitani 
& Mellini, sous presse). Cependant, dans la mesure où le lien structure – signal Raman n’est 
pas tout à fait clair, et où la structure cristallographique de deux des trois variétés de 
serpentines ne sont pas précisément connues, nous devons nous contenter pour l’instant 
d’explications et de comparaisons qualitatives. Des rapprochements plus fiables entre lizardite 
et antigorite pourront être réalisées dans un futur proche dans le mesure où un raffinement de 
structure en trois dimensions de l’antigorite vient d’être proposé (Capitani & Mellini, sous 
presse). Outre ce manque de précision sur les structures du chrysotile et de l’antigorite, 
d’autres facteurs n’ont pas été pris en compte. Comme nous l’avons noté au début de ce 
chapitre, les éventuelles substitutions chimiques et défauts microstructuraux peuvent générer 
des modifications du signal Raman pour une espèce cristalline (Balan et al., 2002). Ces 
variations, très fréquentes dans les serpentines naturelles, n’ont pas été prises en compte dans 
ce travail.  
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II.3.2. Evolution des spectres Raman des serpentines en fonction de la pression 
 
Les spectres Raman de la lizardite, de l’antigorite, du chrysotile et de la serpentine 
polygonale ont été enregistrés in situ pendant la compression jusqu’à des pressions pics de 9.5 
GPa, 10.8 GPa, 7.1 GPa et 11.3 GPa, respectivement. Des spectres ont aussi été enregistrés 
pendant la phase de décompression. Une sélection parmi les spectres Raman collectés dans le 
domaine des basses (200-800 cm-1) et des hautes fréquences (3550-3850 cm-1) à des pressions 
variées est présentée dans la figure II.6. Les spectres à conditions ambiantes ont été à nouveau 
reportés à titre informatif, et ils ont aussi été traités.  
 
La gamme de pression étudiée couvre le champ de stabilité de l’antigorite (Ulmer & 
Trommsdorff, 1995). Seul le chrysotile n’a pu être étudié à des pressions supérieures à 7.1 
GPa. En effet, à 8.0 GPa, il est devenu impossible d’observer l’échantillon dans la CED et 
donc de focaliser le faisceau du laser dessus. Ce phénomène suggère que le chrysotile et le 
milieu transmetteur de pression ont atteint le même indice de réfraction. Lors de la 
décompression, l’échantillon de chrysotile est devenu à nouveau observable, et aucun 
changement n’a été enregistré sur le spectre (Lemaire, 2000). 
 
Durant la compression, toutes les bandes Raman se déplacent vers des fréquences plus 
élevées. Si l’on considère le spectre de l’antigorite par exemple, les déplacements sont 
similaires pour l’ensemble des pics dans le domaine des basses fréquences. Par contre, le 
comportement des différentes bandes est contrasté dans la gamme des hautes fréquences (Fig. 
II.6). Le pic Raman à 3699 cm-1 à pression ambiante est déplacé à 3730 cm-1 à 10.6 GPa, alors 
que la bande centrée à 3665 cm-1 aux conditions ambiantes est positionnée à 3770 cm-1 à la 
même pression. Ces caractéristiques, c’est à dire un comportement constant dans les basses 
fréquences et des taux de déplacement contrastés dans le domaine d’élongation des O-H, sont 
partagés par les quatre variétés structurales de serpentines (figure II.6).  
 
L’évolution des fréquences en fonction de la pression est portée sur les graphiques de 
la figure II.7. Seules les bandes les plus intenses ont pu être suivies avec l’augmentation de 
pression. Les bandes les plus faibles à conditions ambiantes perdent rapidement leur 
résolution dans les spectres acquis à plus haute pression et ne peuvent être positionnées de 
façon précise. Des régressions linéaires ont été utilisées pour corréler les fréquences des 
modes de vibration internes été mesurées en fonction de la pression dans les basses 


































Figure II.6.Spectres Raman réduits (i.e, avec correction de la dépendance en fréquence de premier 
ordre de l’intensité). Les spectres Raman des serpentines à température ambiante et sous pression croissante : a) 
lizardite, b) antigorite, c) chrysotile, d) serpentine polygonale 
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fréquences (de 200 à 800 cm-1). Ces bandes montrent une dépendance moyenne à la pression 
de ( )TP∂∂ν = 4,2 (2) cm-1.GPa-1 (Tableau II.2). Les bandes Raman enregistrées dans les 
spectres successifs de l'antigorite sont caractérisées par une dépendance à la pression 
légèrement supérieure à celle mise en évidence pour les autres variétés de serpentines 
( ( )TP∂∂ν  = 4.6 (2) cm-1).  
 
Aucune corrélation significative de la largeur à mi hauteur des modes de réseau avec 
la pression n’a été mise en évidence dans cette étude. En effet, la largeur à mi-hauteur du pic à 
203 cm-1 de l’antigorite est de 13(1) cm-1 aux conditions ambiantes, de 15(2) cm-1 à 4.5 GPa 
et de 14 (2) cm-1 à 7.8 GPa. Cela permet de confirmer que les conditions de pression sont bien 
restées hydrostatiques pendant les expériences et que les serpentines ne s’amorphisent pas 
dans la gamme de pression étudiée. 
 
Dans la gamme des hautes fréquences, six bandes ont été utilisées pour décomposer 
les signaux Raman liés aux modes d’élongation des O-H de la lizardite, du chrysotile et de la 
serpentine polygonale (Fig. II.8). Il a fallu utiliser une bande supplémentaire, c’est à dire sept 
pour ajuster au mieux le spectre de l’antigorite. Ces différentes contributions des O-H ont été 
décomposées en utilisant des fonctions Voigt. Le choix du nombre de pics à intégrer dans les 
modèles dérive en partie de considérations structurales. En effet, pour prédire le nombre de 
bandes actives en Raman, il est nécessaire de connaître la structure du minéral étudié. Balan et 
al. (2002) ont calculé à l’aide de méthode de chimie quantique le spectre infra rouge de la 
lizardite. Ils proposent trois bandes d’absorption théoriques en infra rouge dans la gamme 
d’élongation des groupes O-H. En effet, le groupe d’espace de la lizardite est P31m ce qui 
donne comme groupe ponctuel (groupe facteur) C3v. Dans ce groupe, les 4 O-H de la maille 
donnent 4 modes d'élongation : 2 sont totalement symétriques A1 (étirement des O-H internes 
et étirement en phase des O-H externes) et deux modes sont dégénérés et appartiennent à la 
représentation E (étirement déphasé des O-H externes). Tous ces modes sont actifs en Raman 
et en IR (Balan et al., 2002). Dans ce cas, trois bandes sont attendues dans la gamme 
d’étirement des O-H. Pour les autres (antigorite ou chrysotile), il est envisageable de 
conserver localement la même symétrie, auquel cas trois bandes peuvent aussi être attendues 
(Balan, com. pers.). Il est aussi possible de considérer une baisse de symétrie entraînant une 
levée de la dégénérescence de la représentation E. On obtient alors quatre modes d'élongation 
non dégénérés pour une maille de même volume que celle de la lizardite. Enfin, on peut 

































Figure II.7. Représentation graphique de la dépendance à la pression des fréquences des modes Raman. Les 
symboles pleins représentent les données acquises pendant la compression et les symboles vides celles acquises 
pendant la décompression. La taille des symboles est supérieure aux déviations standards sur la pression et la 
fréquence. a) lizardite; b) antigorite; c)chrysotile; d) polygonal serpentine. 
 












Lizardite  Chrysotile  Antigorite  Polygonal serpentine 
 ν0 dν0/dP          ν0 dν0/dP    ν0 dν0/dP   ν0 dν0/dP           dν20/dP2 
(cm-1) (cm-1/GPa) (cm-1) (cm-1/GPa) (cm-1) (cm-1/GPa) (cm-1) (cm-1/GPa)         
 
238 4.2 (0.2)    235   4.3 (0.2)    235    4.8 (0.2)     236     4.6 (0.1) 
393 3.1 (0.1)    391   3.9 (0.1)    377    4.1 (0.1)     391     3.7 (0.1) 
695 4.1 (0.3)    694   5.0 (0.2)    685    4.9 (0.2)     696     4.0 (0.3) 
 
         3619   - 0.9 (0.2) 
3654 0.7 (0.1)    3649   1.1 (0.2)    3641    1.2 (0.1)     3646     1.4 (0.2) 
3670 8.6 (0.5)    3684   6.6 (0.2)    3643    10.8 (0.2)     3678     10.5 (0.1)* 1.18 
3683 8.8 (0.5)    3689   2.2 (0.1)    3652    10.9 (0.3)     3685     10.5 (0.2)* 1.19 
3690 8.8 (0.3)    3694   7.1 (0.3)    3661    2.3 (0.1)     3690     10.1 (0.1)* 1.06 
3697 1.1 (0.1)    3698   7.8 (0.1)    3686    2.1 (0.1)     3691     1.6 (0.1) 
3706 1.9 (0.1)    3701   2.4 (0.1)    3698    2.6 (0.1)     3698     2.7 (0.1) 
 
• 
*mean slope over the considered pressure range 
 
Tableau II.2 : Modes Raman observés pour les spectres à conditions ambiantes et leur dépendance à la pression 
obtenue par ajustement linéaire des données. L’erreur sur la pente est donnée entre parenthèse. Dans le cas de la 







































Figure II.8. Décomposition du signal Raman dans le domaine spectral d’élongation des O-H et résidus 
d’ajustement associés à 9.5, 11.3, 7.1 et 10.8 GPa pour a) la lizardite , b) l’antigorite, c) le chrysotile et d) la 
serpentine polygonale respectivement. La bande à 3646 cm-1 de la serpentine polygonale sous les conditions 
ambiantes n’est pas résolue dans le spectre Raman 10.8 GPa. 
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 considérer la supermaille de l’antigorite. Vu la taille de la maille et le peu d’éléments de 
symétrie, il est possible d’envisager un grand nombre de bandes. Cela dit, de nouvelles bandes 
peuvent apparaître du fait de la présence de défauts ou encore en raison d’effets 
macroscopiques liés à la morphologie des particules. C’est par exemple le cas de la kaolinite 
où cinq bandes sont observées sur les spectres expérimentaux en IR et Raman alors que 
seulement quatre modes de vibration sont prévus (Balan et al., 2001) . En fait, un mode de 
vibration peut produire des bandes d’absorption à des fréquences différentes selon la 
morphologie et la taille des particules. Or, ce travail a été mené sur des agrégats 
polycristallins, et non sur monocristal. Dans ce cas, l’analyse de facteur de groupe ne permet 
pas de prédire avec précision le nombre de bandes qui va composer le spectre. Le nombre de 
bandes a donc été déterminé ici en tenant compte du nombre théorique de bandes devant 
apparaître mais aussi afin d’ajuster au mieux les différentes contributions visibles dans les 
domaines d’étirement des O-H pour chaque variété structurale. Pour cela, les différentes 
contributions ont été mises en évidence dans les spectres de haute pression, car c’est dans ces 
spectres que les contributions sont les plus espacées.  
 
Les bandes comprises dans la gamme 3630-3850 cm-1 révèlent toutes une dépendance 
linéaire positive à la pression, mis à part trois bandes dans le spectre haute fréquence de la 
serpentine polygonale. L’évolution des bandes pour cette variété a été ajustée par une relation 
polynomiale de deuxième ordre (Tableau II.2). Toutefois, pour l’ensemble des variétés, deux 
types de comportements distincts sont mis en évidence dans ce domaine des hautes 
fréquences. D’une part, nous observons des bandes présentant un taux de déplacement 
important vers les hautes fréquences (6.6 et 10.9 cm-1 GPa-1), qui indique une forte 
dépendance de ces bandes à la pression (Fig. II.7 et tableau II.2). D’autre part, certaines 
bandes migrent aussi vers de plus hautes fréquences quand la pression augmente, mais avec 
des taux de déplacement largement inférieurs (1.1 et 2.7 cm-1.GPa-1). Les bandes présentant 
les plus forts taux de déplacement sont à conditions ambiantes majoritairement situées du côté 
des plus basses fréquences dans ce domaine (Fig. II.7). Lorsque la pression augmente, ces 
bandes initialement à basse fréquence rattrapent puis dépassent en fréquence les bandes à bas 
taux de déplacement. Comme cela a été observé dans le domaine des basses fréquences, les 
bandes les plus sensibles à la pression appartiennent à l’antigorite. 
 
Les bandes de faible intensité mesurées autour de 3650 cm-1 dans les spectres de la 
lizardite, du chrysotile et de la serpentine polygonale montrent aussi des taux de déplacement 
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vers les hautes fréquences peu élevés (tableau II.2). Le spectre de l’antigorite présente aussi 
un pic peu intense, positionné à 3619 cm-1 à conditions ambiantes. Ce pic présente une 
dépendance légèrement négative à la pression (tableau II.2). Nous n’avons pas mis en 
évidence de comportement similaire dans les spectres des trois autres variétés de serpentines.  
L’évolution de toutes les bandes en fonction de la pression est entièrement réversible, comme 




II.4.1. Changements induits par la pression dans les serpentines 
 
Lorsqu’elles sont soumises à une compression atteignant 10 GPa à température 
ambiante, les quatre variétés structurales de serpentines (lizardite, antigorite, chrysotile et 
serpentine polygonale) montrent toujours des spectres Raman bien résolus. Cette conservation 
du signal indique l’absence d’amorphisation de ces minéraux jusqu’à cette pression. Cette 
observation est en accord avec les travaux d’Irifune et al. (1996) qui n’ont pas détecté 
d’amorphisation de l’antigorite ou de la lizardite jusqu’à des pressions de 26 GPa à 
température ambiante. Par contre, Meade & Jeanloz (1991) ont décrit une amorphisation 
graduelle des serpentines dans un intervalle de pression compris entre 6 et 22 GPa. Ce 
désaccord peut être dû aux importantes contraintes non hydrostatiques inhérentes à l’absence 
de milieu transmetteur de pression dans leurs expériences. 
 
La régularité du taux de déplacement des bandes avec la pression et l’absence de 
modification du nombre de bandes dans les spectres de basses et hautes fréquences (fig. II.6 et 
7) montrent clairement que la lizardite, l’antigorite et le chrysotile n’ont subi aucune 
transition de phase jusqu’à 10 GPa. Lorsque la pression augmente, le changement majeur dans 
les spectres Raman de basse fréquence des quatre variétés de serpentines correspond aux 
déplacements positifs des bandes. Donc, même si l’arrangement des feuillets est différent 
d’une serpentine à l’autre, ces feuillets semblent se comprimer de façon similaire. Les taux de 
déplacements des bandes de l’antigorite dans le domaine des basses fréquences sont 
légèrement mais significativement supérieurs aux taux présentés par la lizardite et le 
chrysotile (tableau II.3). Ces bandes sont attribuées aux vibrations métal-oxygène (aux 
alentours de 230 cm-1) et à une combinaison des modes de vibrations internes (aux environs 
de 350 et 800 cm-1) à l’intérieur du feuillet (e.g., Lemaire et al., 2000 ; Balan et al., 2002). 
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L’absence d’amorphisation, la compression régulière des feuillets, avec un 
"écrasement" préférentiel selon l’axe cristallographique c, préalablement mis en évidence par 
Mellini & Zanazzi (1989) et la réversibilité des déformations liées à la pression indiquent que 
les serpentines sont des minéraux compressibles qui peuvent se déformer de façon élastique 
dans une gamme de pression importante. La compressibilité des serpentines, et en particulier 
de l’antigorite, est un paramètre majeur pour les interprétations des données géophysiques 
dans les zones de subduction actuelles. En effet, il n’y a à ce jour que très peu de données 
concernant le comportement de ces minéraux dans des conditions de subduction. Or, préciser 
le comportement des serpentines dans des conditions physiques sévères est primordial pour 
toutes ces études géophysiques (Bostock et al., 2002 ; Zandt, 2002). En effet, les propriétés 
des minéraux à haute pression ont des implications non négligeables sur la vitesse des ondes 
sismiques, qui dépendent directement de la variation de densité, mais aussi des propriétés 
élastiques telles que la compressibilité. Actuellement, les géophysiciens utilisent 
préférentiellement les données présentées par Christensen (1996) qui fournit pour ces roches 
une estimation de la densité ainsi que les rapports des vitesses sismiques et le rapport de 
Poisson jusqu’à 1 GPa. Or, la compression régulière des feuillets de serpentine jusqu’à 10 
GPa implique nécessairement une augmentation de la densité de ces minéraux sous des 
conditions de subduction. Cette augmentation de densité va se répercuter sur les vitesses 









=Vs    (2) 
avec Vp, la vitesse des ondes sismiques P et Vs la vitessse des ondes S, k le module 
d’incompressibilité, µ le module de cisaillement et ρ la masse volumique.  
 
Utiliser les rapports sismiques Vp/Vs permet de s’affranchir en grande partie des 
variations de densité. Par contre, le manque de précision sur le module d’incompressibilité k 
est gênant car il n’intervient que dans l’équation (1). Des changements de ce module feraient 
alors varier les rapports de vitesses. Les estimations actuelles des taux de serpentinisation 
pourraient donc être affinées. Cette étude en spectroscopie Raman a montré que lorsque les 
serpentines sont soumises à une augmentation de pression, leurs feuillets se compriment de 
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façon réversible et continue jusqu’à 10 GPa. Ce comportement est différent de celui du 
clinochlore, par exemple, qui se comprime de façon continue jusqu’à 6 GPa puis montre une 
variation du mode de compression (Kleppe et al., 2003), ce qui implique une différence de 
comportement de ces minéraux pourtant tous deux appartenants aux phyllosilicates. De 
même, le comportement des liaisons hydrogène dans les serpentines, avec des déplacements 
positifs, est différent de celui de la plupart des autres minéraux. Or, les propriétés élastiques 
d’un minéral sont fortement liées au comportement des  comportement des liaisons hydrogène 
dans un minéral est lié à ses propriétés élastiques. L’antigorite présente une dépendance 
légèrement mais significativement supérieure à la pression lorsqu’on la compare aux autres 
variétés de serpentines. Il est possible de suggérer une compressibilité supérieure pour cette 
variété. Cette étude indique que le comportement des serpentines à haute pression est 
significativement différent de celui d’autres phyllosilicates. Par contre, ce travail ne permet 
pas d’apporter de réponse quantitative à ces variations des paramètres élastiques dans les 
serpentines. Des études réalisées en DRX au synchrotron (collaboration avec I. Daniel, Lyon), 
actuellement en cours de dépouillement, devraient permettre d’apporter des réponses claires à 
ces problèmes. En effet, une telle étude devrait permettre entre autres d’obtenir et de 
comparer le module d’incompressibilité isotherme des quatre variétés. Ces expériences 
devraient aussi permettre de mieux contraindre les comportements des serpentines, et en 
particulier de l’antigorite, dans les zones de subduction. 
 
II.4.2. Les liaisons hydrogène dans les serpentines 
 
Avant d’entamer cette partie de la discussion, il est nécessaire de définir la notion de 
liaison hydrogène. Pauling (1939) avait évoqué les liaisons hydrogène en les qualifiant de 
"liaisons à caractère essentiellement ionique". Novak (1964) propose une définition générale 
selon laquelle dans un groupement AH impliqué dans une liaison hydrogène A-H….B, le 
proton va être attiré par B, A et B étant chargé négativement. Le déplacement du proton vers 
B va donc affaiblir la liaison A-B, ce qui se manifeste en spectroscopie par un déplacement 
des bandes vers de plus basses fréquences en comparaison avec une liaison A-H libre. 
L’attraction qui fait se rapprocher le proton de B va aussi entraîner la diminution de la 
distance A…B, ce jusqu’à ce que la somme des rayons de Van der Waals soit inférieure à 
cette distance A…B. Cela dit, il existe toute une gamme de restrictions ou de précisions à 
cette définition, qui ne seront pas discutées ici. En effet, la notion de liaison hydrogène stricto 
sensu est toujours aujourd’hui très controversée. Dans la plupart des minéraux, les liaisons 
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hydrogène sont caractérisées par une dépendance négative des fréquences modes d’élongation 
des O-H avec la pression (Abebe and Walrafen, 1979 ; Duffy et al., 1995 ; Liu et al., 1997; 
1998a, b; Hofmeister et al., 1999. ; Bolfan et al., 2002). Cette dépendance négative traduit le 
renforcement de la liaison hydrogène avec la pression. Ce renforcement est réalisé par un 
processus selon lequel la distance entre A (donneur) et B (accepteur) diminue. Cette 
diminution de la distance A-H…B est couplée à un allongement de longueur de liaison  A-H, 
qui donc s’affaiblit. Toutefois, des études ont montré que dans certains cas, la distance A-H 
ne varie pas (Parise et al., 1994; Catti et al., 1995). Dans cette configuration, les déplacements 
négatifs des bandes d’absorption sont expliqués par une désorganisation des liaisons A-H 
avec la pression, ce qui permet aussi l’augmentation des interactions et le renforcement des 
liaisons hydrogène (Nelmes et al., 1993).  
 
Dans les serpentines, deux groupements O-H distincts caractérisent la structure (figure 
II.4). Les groupements hydroxyles internes O4-H4 pointent au centre de chaque anneau 
hexagonal, au même niveau z que les oxygènes apicaux (e.g. Wicks and O'Hanley, 1988). Ces 
groupement O4-H4 ne forment pas de liaison avec les atomes d’oxygène environnants. Les 
groupements O-H externes (O3-H3) sont supposés lier la couche octaédrique d’un feuillet à la 
couche tétraédrique du feuillet adjacent. Les résultats des décompositions des spectres des 
serpentines ont montré parmi toutes les bandes deux types de comportements distincts (Fig. 
II.7). D’une part, un groupe de bandes présente des taux de déplacement positifs élevés 
( ( )TP∂∂ν ~ 6-10 cm-1/GPa) avec la pression. D’autre part, un deuxième groupe de bandes 
présente des taux de déplacements beaucoup moins importants avec la pression ( ( )TP∂∂ν ~ 
1 cm-1.GPa-1). Le comportement contrasté des bandes dans les hautes fréquences peut donc 
être logiquement assigné à ces deux différents types de groupements O-H. 
 
Cependant, même si ce comportement est contrasté, la majorité les bandes Raman 
dans ce domaine spectral sont caractérisées par des déplacements positifs en fonction de la 
pression (Fig. II.5 et 6). En réalité, sur l’ensemble des bandes mises en évidence au cours de 
cette étude, une des bandes du spectre Raman de l’antigorite présente un léger déplacement 
négatif en fonction de la pression. Ce faible déplacement (dν/dP ~ -0.9 cm-1/GPa) n’est donc 
pas représentatif du comportement des groupes hydroxyles dans les serpentines. Cette 
conclusion est supportée par la faiblesse de cette bande par rapport à l’ensemble du signal et 
par l’absence de ce trait dans les spectres de haute fréquence des trois autres variétés de 
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serpentines. Donc, les groupements O-H des serpentines sont caractérisés par des 
déplacements positifs des bandes de hautes fréquences en fonction de la pression.  
 
Nos résultats expérimentaux sont en désaccord avec les données de Velde & Martinez 
(1981) qui ont montré une dépendance négative à la pression des modes d’étirement des 
liaisons O-H sur des spectres infra-rouge de serpentines très alumineuses (Al = 1.75), proche 
du pole pur amésite [Mg2Al (Si Al)O5(O-H)4, Al=2]. Les auteurs ont montré que les modes 
les plus dépendants à la pression se positionnent aux alentours de 3440 cm-1 et sont bien 
développés en infra-rouge pour ces serpentines riches en Al. Toutefois, ces modes sont très 
faibles voire absents pour des serpentines proche du pole pur magnésien (Serna et al., 1979). 
Nous n’avons pas observé ces bandes, ce qui nous pousse à penser qu’elles sont le résultat des 
substitutions par l’aluminium, ce qui est en accord avec les résultats récents de Balan et al. 
(2002). Les vibrations autour de 3680 cm-1 ne présentent pas de dépendance à la pression 
jusqu’à 0.9 GPa, toujours d’après l’étude de Velde & Martinez (1981). Notre étude allant 
jusqu’à 10 GPa, les deux séries de données ne sont toutefois pas incompatibles, si on 
considère les erreurs expérimentales.  
 
Les déplacements positifs observés pour les groupements O4-H4 internes étaient 
attendus. En effet, ces groupements ne sont pas supposés développer de liaisons hydrogène 
avec les oxygènes environnants. De plus, le taux de déplacement, de l’ordre de 1 cm-1.GPa-1 
est en accord avec les taux mis en évidence dans les O-H internes du clinochlore (Kleppe et 
al., 2003). Ces mêmes déplacements positifs sont observés dans les micas (Holtz et al., 1993) 
ou dans l’hydroxyl-clinohumite (Lin et al., 2000). Cependant, les déplacements positifs 
caractérisent l’ensemble des bandes. Ce phénomène indique que, à la différence de la brucite 
par exemple (Duffy et al., 1995) ou de ce qui a été prédit par Mellini & Zanazzi (1989) et 
Benco and Smrcok (1998), il n’y a pas d’affaiblissement de la liaison O3-H3 et donc pas de 
renforcement avec la pression de la liaison hydrogène O3-H3...O2 dans les serpentines depuis 
les conditions ambiantes jusqu’à 10 GPa. Au contraire, de tels déplacements traduisent plutôt 
un renforcement de la liaison O3-H3. Ainsi, la liaison O3-H3 se comporte comme n’importe 
quelle liaison soumise à une augmentation de pression. Le comportement des liaisons 
interfoliaires mis en évidence dans les serpentines n’est pas commun, puisque les 
dépendances négatives des modes d’élongation des OH dues au renforcement des liaisons 
hydrogène sont généralement mis en évidence dans les autre minéraux hydratés (e.g., Duffy et 
al., 1995). Ce type de comportement était d’ailleurs attendu pour les serpentines (Mellini, 
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1982 ; Benco & Smrock, 1998). Toutefois, Kleppe et al. (2003) ont observé les mêmes 
dépendances positives dans des chlorites, en indiquant que les causes de tels déplacements 
positifs ne sont effectivement pas bien comprises.  
 
La fréquence des modes d’élongation des O-H est considérée comme une bonne 
mesure de la liaison O-H, que ce soit en terme de longueur ou de force (e.g., Novak, 1974; 
Lutz, 1995; Hofmeister et al., 1999; Libowitzky, 1999). Avec une distance de liaison O3-
H3...O2 aux alentours de 3 Å à conditions ambiantes pour les serpentines (Mellini, 1982; 
Uehara, 1998 ; cette étude) et des fréquences d'élongation des O-H vers 3650 cm-1, la liaison 
hydrogène interfoliaire des serpentines est considérée comme très faible (Libowitzky, 1999). 
En terme d’énergie, Balan et al. (2002) ont mesuré cette énergie de liaison pour la lizardite à 
environ 16 kJ/mol (Balan et al., 2002). Or, Novak (1974) souligne que les liaisons dont 
l’énergie est inférieure à 21 kJ/mol sont très faibles. Si l’on considère l’énergie, traduite par la 
fréquence de vibration des OH ainsi que le comportement à haute pression de ces liaisons, les 
liaisons O-H..O dans les serpentines sont faibles et ne se renforcent pas avec la pression. Par 
contre, il semble évident que la cohésion entre feuillets dérive au moins partiellement des 
interactions entre les groupements O3-H3 et les O2 du feuillet adjacent. Topologiquement, ces 
liaisons sont de type hydrogène, comme c’est le cas dans les chlorites où une dépendance 
positive des modes a aussi été mise en évidence (Kleppe et al., 2003). Dans la mesure où la 
définition de liaison hydrogène est toujours controversée, les interactions des groupements O-
H peuvent être considérées comme liaisons hydrogène au sens large. Dans le cas des 
serpentines, ces interactions sont faibles et ne présentent pas de renforcement avec la pression. 
 
En considérant le comportement contrasté des bandes dans le domaine d’étirement des 
O-H et le fait que les liaisons se comportent comme n’importe quel autre type de liaison, 
l’assignement actuel des modes de vibration des O-H peut être réinterprété. Les raffinements 
de structure de la lizardite-1T de Val Sissone présentés par Mellini & Viti (1994) et 
Gregorkiewitz et al. (1996).indiquent que la liaison O4-H4 (~ 0.80 Å) est plus courte que la 
liaison O3-H3 (~ 1.16 Å). En considérant ces données, la liaison du groupement O3-H3 externe 
devrait être plus faible que celle du groupement O4-H4 interne à conditions ambiantes. Donc, 
la contribution des liaisons O-H externes devrait apparaître à plus basse fréquence dans le 
spectre Raman, comparativement à celle des O-H internes. Toutefois, les assignements actuels 
indiquent que les pics à plus basses fréquences correspondent aux groupements O-H internes, 
alors que ceux à haute fréquence sont attribués aux groupements O-H externes (e.g., 
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Kloprogge et al., 1999). Mellini & Zanazzi (1989) ont démontré que l’effet structural majeur 
induit par la pression se produit le long de l’axe c*. Dans cette direction, il y a de légères 
variations d’épaisseur de la couche, alors que l’espace interfoliaire diminue fortement sous 
compression, comme on pouvait l’espérer. A partir de là, il est possible de suggérer que les 
groupements O-H internes sont en quelque sorte protégés des effets de la pression par la 
structure environnante alors que les groupements hydroxyles externes sont fortement affectés 
par la compression. Nous avons montré précédemment qu’il n’existe pas de signature d’un 
renforcement des liaisons hydrogène dans les serpentines. Or, les liaisons montrent une 
augmentation de la force augmente avec la pression. Un nouvel assignement pour les modes 
Raman d’élongation des O-H peut donc être proposé. Les modes les plus dépendants de la 
pression proviennent des groupements O-H externes, tandis que ceux qui sont peu sensibles 
aux effets de la pression sont issus des groupements O-H internes.  
 
Une alternative à cette explication peut être toutefois proposée. Les bandes présentant 
la plus faible dépendance à la pression pourraient être les modes interfoliaire alors que ceux 
avec la dépendance la plus forte pourraient être les modes intrafoliaires. En effet, on pourrait 
envisager que leur dépendance à la pression soit masquée par un faible taux de liaison 
hydrogène entre les feuillets. De plus, Kleppe et al. (2003) ont proposé une étude en 
spectroscopie Raman où les liaisons hydrogène interfoliaires dans le clinochlore présentent 
une dépendance positive à la pression de l’ordre de 1 cm-1.GPa-1, ce qui est compatible avec 
les taux de déplacements de l’un des groupes de bandes dans les spectres des serpentines. 
Cependant, même si l’on peut éventuellement expliquer les faibles déplacements positifs par 
la présence de liaisons hydrogène, il semble beaucoup moins évident d’argumenter la forte 
dépendance à la pression des bandes correspondants aux O-H internes. Les dépendances à la 
pression de l’ordre de 1 cm-1. GPa-1 observés par Kleppe et al. (2003) jusqu’à 6 GPa 
concernent aussi bien les OH internes que les OH externes. En effet, des dépendances aussi 
fortes à la pression semblent difficilement admissibles si l’on considère que les couches sont 
peu déformées et que la compression est surtout ajustées au niveau de l’espace interfoliaire 




Cette étude à haute pression a permis de montrer que la lizardite, l’antigorite, le 
chrysotile et la serpentine polygonale peuvent être comprimés de façon métastable jusqu’à 10 
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GPa à température ambiante. Les taux de déplacements des modes de réseau Raman mis en 
évidence au cours de cette étude soulignent un comportement régulier de la structure avec la 
pression. Les changements induits par la pression sont continus et réversibles, sans preuve 
d’une transition de phase aux pressions maximales atteintes pour chaque variété. La 
dépendance des modes Raman est légèrement supérieure pour l’antigorite. Les déplacements 
positifs des modes Raman en fonction de la pression mettent en évidence l’absence du 
renforcement des liaisons hydrogène avec la pression, contrairement à ce qui était attendu 
(Velde and Martinez, 1981; Mellini and Zanazzi, 1989; Benco and Smrcok, 1998). 
Cependant, ces études se limitant à 0.9 et 1.2 GPa, il est possible qu’au moins une partie de ce 
désaccord provienne de la différence de gamme de pression, l’étude présentée ici se 
poursuivant jusqu’à 10 GPa.  
 
Les serpentines ne montrent donc pas le comportement qu’on leur supposait à haute 
pression. D’une part, ces minéraux se compriment régulièrement et sans transition de phase 
sur une grande gamme de pression, ce qui n’est pas commun (Duffy et al., 1995 ; Kleppe et 
al., 2003). D’autre part, l’absence de renforcement des liaisons hydrogène a aussi  des 
implications sur la compressibilité de ces minéraux. Il semble donc nécessaire, dans l’avenir, 
de s’intéresser au comportement des serpentines non seulement en fonction de la pression, 
mais aussi en fonction de la température, pour couvrir la gamme des conditions en domaine 
de subduction (travaux en cours). En effet, les serpentines ne montrant pas un comportement 
similaire à d’autres phyllosilicates face à la pression, il est envisageable que les taux de 
serpentinisation dans les zones de subduction soient mal estimés. 












Ce travail, initié lors du stage de recherche de DEA, a fait l’objet d’un article publié : 
"Auzende, A.L., Devouard, B., Guillot, S., Daniel, I., Baronnet, A., & Lardeaux, J.M. (2002) : 
Serpentinites from Central Cuba : Petrology and HRTEM study, European Journal of 
Mineralogy, 14, 905-914". De même que pour l’article sur l’étude du comportement des 
serpentines à haute pression (chap. II), cet article a été traduit en français. Cela a permis 
d’insérer des données non publiées ainsi que des remarques supplémentaires dans le corps du 






































Figure III.1 : Relations pression-température entre le chrysotile (Ctl), l’antigorite (Atg), la brucite (Brc), la 
forsterite (Fo), le talc (Tlc), l’enstatite (En), l’anthophyllite (An), le quartz (Qtz), et l’H2O dans le système MgO-
SiO2-H2O (d’après Berman et al., 1986). Les flèches correspondant à trois géothermes de slab modélisés 
représentant les conditions pression-température le long de l’interface croute subductée-manteau à 0 (A), 5 (B) et 
10 (C) Ma après l’initiation de la subduction (d’après Peacock, 1990).  
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III. 1. Introduction 
 
Les serpentinites, issues de l’hydratation des roches ultramafiques, sont fréquemment 
associées, en contexte convergent, aux roches métamorphiques de HP-BT (cf. chap. I). Alors 
que des études récentes montrent que les serpentines jouent un rôle majeur dans de nombreux 
processus en contexte convergent (cf. chap. I), il n’existe pas à ce jour de moyen fiable pour 
évaluer directement le degré métamorphique préservé par ces roches. Au contraire, les 
serpentinites sont considérées comme peu porteuses d’informations. Il n’est donc pas toujours 
possible de relier l’histoire métamorphique des roches de HP-BT à celles des serpentinites. Ce 
problème est en grande partie lié au large champ de stabilité des serpentines qui couvre une 
grande partie des conditions physiques en zone de subduction (Fig. III.1).  
 
Des études récentes montrent qu’il est aujourd’hui possible de préciser le protolite des 
serpentinites (Kerrich & Connoly, 2001 ; Scambelluri et al., 2001 ; Guillot et al., 2000 ; 2001). 
L’analyses des concentrations en éléments du groupe des platinoides (Platinum Group 
Elements : PGE) est particulièrement efficace (e.g., Crocket, 2002). Par contre, les analyses 
géochimiques classiques semblent inopérantes en tant que géothermomètre ou géobaromètre 
sur les serpentines, les fluides entraînant la serpentinisation ayant tendance à modifier les 
concentrations des divers éléments chimiques habituellement utilisés. De plus, les serpentines 
étant stable sur un grand domaine de P-T (Fig. III.1), les assemblages minéralogiques sont peu 
développés. Les serpentines coexistent avec de la magnétite essentiellement. La présence 
d’autres minéraux est rare et correspond généralement à des phases relictuelles du protolite. Les 
transitions entre les différentes variétés structurales de serpentines semblent donner des indices 
quant aux conditions métamorphiques. En considérant le diagramme de phase (Fig. III.1), 
l’apparition des différentes variétés est gouvernée la température. Mais des travaux récentes ont 
souligné l’importance de la pression sur l’apparition de ces variétés (Wunder et al., 1997, 2001; 
Ulmer & Trommsdorff, 1995), paramètre qui avait été négligé jusqu’alors. 
 
Comme nous l’avons vu dans le chapitre I, les serpentines sont des phyllosilicates 
trioctaédriques de formule idéale Mg3Si2O5(OH)4. Des quatre principales variétés structurales, 
l’antigorite est la variété stable sous les conditions de la subduction, c’est à dire à HP-BT (e.g., 
Scambelluri et al., 1995; Ulmer & Trommsdorff, 1995). Cette variété de serpentine présente de 
nombreuses variations qui affectent ses microstructucres. Or, des travaux ont montré que des  



































 Figure III.2. Carte géologique de la partie centrale de Cuba (redessinée d’après Millan, 1993) et localisation des
échantillons (en encart, carte générale du domaine Caraîbes) 
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corrélations semble exister entre les microstructures d’un minéral et le degré métamorphique 
(Mellini et al., 1987 ; Jullien et al., 1996 ; Wunder et al., 2001 ; Beyssac, 2002a et b).  
 
Dans ce chapitre est présenté un travail portant sur l’éventuel enregistrement des 
conditions métamorphiques (P et T) dans les microstructures de serpentines naturelles 
(antigorite). Les échantillons sélectionnés pour cette étude proviennent de la partie centrale de 
Cuba, qui correspond à un système complexe de paléo-zones de subduction. Les conditions 
métamorphiques subies par les serpentinites ont été établies d’après des arguments de terrain 
associés à une étude pétrologique des serpentinites et des métabasites associées. Les 
microstructures des serpentinites ont été caractérisées par MET et par diffraction électronique 
(SAED, Selected Area Electron Diffraction). Une attention particulière a été accordée aux 
défauts et autres variations microstructurales. 
 
III.2. Contexte géologique et localisation des échantillons  
 
III.2.1. Contexte géologique  
 
Les marges Nord et Est de la plaque Caraïbes sont limitées respectivement par l’arc 
actif des Petites Antilles, et les Grandes Antilles, une paléozone de subduction. L’arc des 
Petites Antilles, d’âge Eocène à actuel, s’étend depuis la marge continentale de l’Amérique du 
Sud (Est du Venezuela) jusqu’au passage Anegada (figure III.2.) sur la marge Est de la plaque 
Caraïbes. Dans ce contexte convergent, l’île de Cuba apparaît comme une série de terrains 
d’origine continentale aussi bien qu’océanique accrétés les uns aux autres, tous plus jeunes que 
le Jurassique (Iturralde-Vinent, 1994). 
 
Meyerhoff & Hatten (1968) divisent Cuba en trois blocs majeurs: (1) Cuba Ouest, qui se 
caractérise par des sédiments jurassiques corrélés à des sédiments continentaux jurassiques en 
Amérique du Sud et des sédiments jurassiques dans le golfe de Mexico, (2) Cuba Central et (3) 
Cuba Est, la partie surélevée de la fosse des Cayman. Cuba Central se subdivise du NE au SW 
en quatre domaines tectono-stratigraphiques majeurs distincts (Pardo, 1975). La zone 1 consiste 
en un ensemble de dolomites, calcaires anhydres, calcaires et marnes pélagiques datant du 
Jurassique Supérieur à Crétacé. Cette zone représente la bordure sud de la plate-forme 
Bahamas-Floride. La zone 2 est constituée de calcaires pélagiques, de turbidites calcaires et de 
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radiolarites d’age Tithonien à Maestrichien. Elle caractérise l’extension vers le sud en faciès 
d’eau profonde de la zone 1. La zone 3 (ou zone de Zaza) correspond essentiellement à une 
unité océanique allochtone contenant des lentilles de métabasites boudinées dans une matrice 
de serpentinites fortement déformée (Piotrowska, 1993). Cette zone représente un prisme 
d’accrétion crée lors de la subduction vers le sud de la plaque Atlantique, responsable du 
développement de l’arc crétacé supérieur. La zone de Zaza est tectoniquement juxtaposée par 
une faille de décrochement senestre à une épaisse séquence de roches de l’arc volcanique 
crétacé et de roches sédimentaires, intrudées par des granitoïdes et affectées par des plissements 
vers le sud. Cette séquence d’arc chevauche vers le sud la formation de Mabujina et le Massif 
de l’Escambray (zone 4).  
 
Le Massif de l’Escambray est constitué de carbonates et de métasédiments terrigènes, 
associés à des lentilles de quelques mètres à plusieurs centaines de mètres de serpentinites 
préservées et de roches métabasiques. Les roches, d’âge Jurassique à Crétacé d’après les 
arguments paléontologiques, forment deux dômes structuraux connectés par un pont étroit au 
dessous de la couverture paléogène (Millan & Somin, 1985). Ce massif métamorphique 
présente une structure en nappe. Depuis le sommet jusqu’au bas de la séquence, trois unités 
métamorphiques sont distinguées (Millan & Somin, 1985): l’unité I montre des conditions 
métamorphiques caractéristique du faciès des schistes verts. L’unité II est caractérisée par des 
roches du faciès schistes bleus à lawsonite. L’unité III à subi des conditions éclogitique à 
zoïsite. 
 
De part l’abondance des serpentinites et de leurs relations contrastées avec les roches 
métamorphiques, le massif de l’Escambray et la zone de Zaza s’avèrent être des domaines 
intéressants pour l’étude des serpentinites en contexte convergent.  
 
III.2.2. Localisation des échantillons 
 
Les serpentinites et les métabasites associées ont été échantillonnées dans le massif de 
l’Escambray et dans la zone de Zaza (figure III.2). Une attention toute particulière a été portée 
aux relations structurales existant entre les serpentinites et les roches métamorphiques 
associées. Dans le massif de l’Escambray, les serpentinites forment des lentilles associées à des 
lentilles de métabasites éclogitiques et sont boudinées dans une matrice de métasédiments. 
Dans la zone de Zaza, l’association structurale entre serpentinites et métabasites est différente : 
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en effet, les serpentinites constituent la matrice qui emballe les lentilles de métabasites. Dans 
un premier temps, les métabasites associée aux serpentinites ont fait l’objet d’une étude 
pétrographique dans le but d’évaluer les conditions métamorphiques enregistrées par ces 
roches. 
 
Dans le massif de l’Escambray, les échantillons Cu12, Cu24, et Cu65 proviennent de 
lentilles de serpentinites prélevées au sein de l’unité métamorphique III (figure III.2.). La 
paragenèse minérale dans les métabasites associées est du type grenat almandin + omphacite 
(Jd40) ± glaucophane + phengite (Si ∼ 3.4 pfu) + paragonite + zoisite + quartz + rutile. Aucune 
preuve de rétromorphose n’a été mis en évidence dans ces échantillons. Une telle paragenèse 
indique des conditions appartenant au faciès métamorphique éclogitique. Les conditions 
minimales de pression sont de l’ordre de 12 kbars et les températures excèdent 450°C (e.g., 
Spear, 1993). 
 
Dans la zone de Zaza, les échantillons Cu51, Cu54, Cu55, et Cu56 proviennent de la 
matrice de serpentinites qui emballe les lentilles de métabasites (figure III.2.). Dans la partie 
sud de la zone, la serpentinite Cu 54 a été échantillonnée dans la matrice emballant les 
métabasites éclogitiques. En effet, la paragénèse métamorphique observée dans la métabasite 
est définie par l’assemblage éclogitique suivant : grenat almandin + omphacite (Jd45) + 
phengite (Si ∼ 3.4 pfu) + paragonite + zoisite + quartz + rutile. Toutefois, une association 
minérale secondaire, caractérisée par un grenat de type pyrope + magnesio-
hornblende/pargasite + plagioclase + quartz + ilmenite, se surrimpose à la paragénèse 
éclogitique. Cette nouvelle association souligne l’enregistrement dans cet échantillon d’une 
rétromorphose partielle et suggère des conditions métamorphiques caractéristiques du faciès 
amphibolitique (au delà de 3 kbars pour des températures au delà de 500°C, e.g., Spear, 1993). 
Plus au nord, les échantillons Cu 55 et Cu 56 proviennent d’une unité de péridotites légèrement 
serpentinisées. La paragénèse minérale définie dans cette zone est caractérisée par un 
assemblage amphibolitique de basse pression avec hornblende + plagioclase + epidote + quartz 
+ ilmenite. Dans ces échantillons, aucun argument ne permet d’envisager le passage de ces 
roches sous des conditions de HP-BT. Les conditions de pression restent inférieures à 6 kbars et 
des températures sont de l’ordre de 400 à 500°C (e.g., Spear, 1993). L’échantillon Cu 51 
provient aussi de la matrice de serpentinites, et a été prélevé près de Cu 54. Cependant, cette 
serpentinite a été échantillonnée dans une zone de cisaillement et est intimement associé à des 
gabbros d’arc (clinopyroxène magmatique + plagioclase). Ces derniers ont seulement été 
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affectés par une recristallisation de bas degré dans le faciès des schistes verts (300-400°C and P 
< 6 kbar, e.g. Spear, 1993), caractérisée par un assemblage de chlorite ± albite ± actinolite ± 
quartz ± titanite. L’échantillon Cu 63 provient de la séquence d’arc et est aussi associé à des 
gabbros frais ayant subi des conditions schistes verts. Cette association suggère que la 
serpentinite Cu 63 a seulement subi un métamorphisme hydrothermal océanique.  
 
III.3. Origine des serpentinites de Cuba Central 
 
 De même qu’il est difficile de contraindre les conditions pression température 
directement sur les serpentinites, la détermination du protolite des serpentinites a longtemps été 
problématique. En effet, l’origine de ces serpentinites en contexte convergent peut être variée. 
Les deux principales possibilités sont les suivantes :  
 
- Elles peuvent apparaître à la faveur de la serpentinisation d’un manteau sous-
océanique, provoquée par la remontée de ce manteau et la circulation de fluides 
(principalement eau de mer) (Agrinier et al., 1988 ; Früh-Green et al., 1996). On peut 
retrouver ensuite ce type de manteau serpentinisé à l’affleurement dans les chaînes de 
montagnes, dans la mesure où la lithosphère océanique est entièrement impliquée dans les 
processus de subduction. Les serpentinites océaniques, après avoir subi des conditions 
métamorphiques liées à la subduction, sont impliquées dans les processus d’exhumation. 
Elles peuvent aussi être mis en place à la faveur de phénomènes d’obduction de la 
lithosphère océanique, comme c’est le cas par exemple en Oman.  
 
- Une seconde possibilité correspond à l’hydratation du coin de manteau au dessus 
de la plaque océanique en subduction (Guillot et al., 2000 ; 2001 ; Bostock et al., 2002). En 
effet, l’eau contenu dans la lithosphère océanique est peu a peu relâchée dans le manteau 
supérieur par le biais d’un ensemble de réactions de déshydratation qui se produisent tout le 
long du trajet de subduction (Bebout & Barton, 1989 ; Scambelluri et al., 1995 ; Peacok, 
1990 ; Fryer et al., 1997 ; Schmidt & Poli, 1998). Des données géophysiques confirment 
d’ailleurs la présence d’un manteau hydraté au dessus de la lithosphère océanique en 
subduction (e.g., Furukawa, 1993 ; Wang et al., 1995). 
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Habituellement, les éléments incompatibles sont utilisés pour les études 
pétrogénétiques. Or, ces éléments sont rares dans les serpentinites, dans la mesure où les fluides 
responsables de la serpentinisation ont modifié leur concentration. Par contre, les serpentinites 
contiennent des traces en élements du groupe des platinoides (PGE). Les informations 
apportées par l’étude des PGE (Ru, Rh, Pd, Os, Ir et Pt) sont cruciales pour la compréhension 
des processus tels que l’évolution du manteau, la genèse des magmas ou la différenciation entre 
le manteau et le noyau. En effet, les EGP sont des éléments fortement sidérophiles, c’est à dire 
qu’ils ont une forte affinité avec des éléments tels que le fer ou le magnésium, et présentent un 
comportement généralement compatible (e.g., Crocket, 2002). Les PGE sont subdivisées en 
deux groupes : d’une part les éléments de type Pt (PPGE), regroupant le platine, le palladium et 
le rhénium, et les éléments de type Ir (IPGE), soit l’iridium, l’osmium et le ruthénium. Les 
éléments du type Ir sont compatibles pendant les processus de fusion partielle. Ces éléments 
vont être retenus dans le manteau. Par contre, les éléments de type Pt vont s’enrichir dans les 
fluides et être évacués. Ainsi, le profil des concentrations en PGE dans les serpentinites va 
fournir une indication quant au protolite de ces roches. En effet, des compositions proche du 
manteau primitif et présentant un enrichissement en éléments de type Pt vont plutôt refléter une 
composition du coin de manteau métasomatisé tandis qu’un spectre relativement plat présentant 
des compositions légèrement inférieures à celles observées dans le manteau primitif va être 
similaire aux profils mis en évidence dans les MORBs et donc indiquer un manteau sous 
océanique. Les résultats obtenus par ce type d’analyses se sont avérés concluants lors de l’étude 
d’échantillons de serpentinites himalayennes (Guillot et al., 2001, cf Annexe V). Les auteurs 
ont montré que les serpentinites échantillonnés dans le Tso Morari sont issus de l’hydratation 
d’un coin de manteau très réfractaire, hydraté en profondeur par des fluides issus de la 
déshydratation de la lithosphère océanique.  
 
Afin de déterminer le protolite des serpentinites cubaines, des analyses des 
concentrations en PGE ont été réalisées par K. Hattori et S. Guillot à Ottawa (Canada). Sur la 
figure III.3 est représenté un profil de PGE ainsi que les concentrations en nickel et rhénium 
pour différentes serpentinites issues de Cuba Central. Les spectres présentent des profils où les 
éléments de type Ir sont proches des valeurs du manteau primitif avec un enrichissement en 
éléments du type Pt. Ce type de profil suggère clairement que les serpentinites échantillonnées 
dans Cuba Central sont issues de l’hydratation des péridotites du coin de manteau qui 
surplombe le plan de subduction (Guillot et al., 2001 ; Crocket, 2002 ; Hattori & Guillot, en 
prep.). Cela vaut aussi bien pour les serpentinites du massif de l’Escambray, intimement  
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associées aux roches basiques éclogitisées lors de la subduction de la lithosphère océanique, 
que pour les serpentinites de Central Cuba, représentant la matrice fortement cisaillée qui 
















Figure III.3 : Représentation graphique des concentrations en Ni, en éléments du groupe des platinoides (PGE) et 
en Re normalisées par rapport au manteau primitif (Guillot & Hattori, en prep). Les valeurs du manteau primitif 
sont de 1960 ppm pour le Ni et de0.28 ppb pour le Re (McDonough & Sun, 1995). Les valeurs pour les PGE dans 
le manteau primitif sont 0.00725 fois celles des chondrites de McDonough & Sun (1995) : 3.55 ppb pour l’Os, 
3.30 pour l’Ir, 7.32 ppb pour le Pt et 3.99 ppb pour le Pd. Elles sont similaires à celles mesurées dans le manteau 
par Chou et al. (1983).  
 
III.4. Etude pétrographique 
 
III.4.1. Les serpentinites du Massif de l’Escambray  
 
Les trois échantillons Cu 12, Cu 24 et Cu 65, issus de l’unité éclogitique du massif de 
l’Escambray, sont entièrement serpentinisés et présentent tous les trois des textures de type non 
pseudomorphique. Les analyses chimiques révèlent des compositions proches du pole 
magnésien pour les serpentines (tableau III.1) avec toutefois quelques pds% de substitution du 
magnésium et du silicium par de l’aluminium et du fer, essentiellement. Dans les échantillons 
Cu 65 et Cu 54, on notera une forte proportion de fer dans les serpentines, avec des taux 











































Des mesures par microspectroscopie Raman, méthode qui permet une identification 
rapide et sure des différentes variétés structurales de serpentine (cf., chap. II. et Annexe I), ont 
révélé que l’antigorite est la variété la plus fréquente dans ces échantillons. 
 
La serpentinite Cu 65, échantillonnée dans le dôme Ouest dans le massif de 
l’Escambray, est caractérisée par une texture interpénétrative typique (figure III.4.a). Les 
antigorites de matrice apparaissent sous la forme de lattes dont la taille varie de quelques 
dizaines de microns pour atteindre localement des tailles dépassant le millimètre. Cette 
serpentinite ne montre pas de trace de la déformation rétromorphique. En effet, les veines 
recoupant la texture sont rares, et les cristaux ne soulignent aucune foliation. Cette serpentinite 
Cu 65 a donc enregistré et préservé les conditions éclogitiques. Les serpentinites Cu 12 et Cu 
24, provenant du dôme Est du massif montrent une orientation préférentielle des lattes 
d’antigorite, orientation qui est aussi marquée par les oxydes (Fig.III.4b). Cette foliation a aussi 
été reconnue dans la métabasite associée à Cu 24. L’étude pétrologique de la métabasite décrite 
dans les paragraphes précédents montre que cette foliation est apparus lors d’un épisode de haut 
degré métamorphique. Cette serpentinite a donc enregistré des conditions métamorphiques 
sévères mais aussi la déformation. De rares lattes d’antigorite recoupent cette foliation,  
Echantillon Cu12 Cu12 Cu24 Cu24 Cu65 Cu54 Cu51 Cu63 
 atg atg atg atg atg atg chrs chrs 
SiO2 41.65 41.55 42.39 41.05 41.09 42.65 42.78 41.93 
Al2O3 3.45 3.14 2.77 2.65 2.93 1.42 0.31 0.77 
FeO 4.15 3.65 4.28 4.02 8.30 7.56 4.06 5.20 
MgO 37.37 37.53 37.28 37.40 33.66 35.02 36.72 37.87 
total 86.62 85.86 86.73 86.13 85.98 86.65 86.81 85.77 
  Atoms per formula unit   
Si 1.96 1.97 1.99 1.99 1.99 2.04 2.06 2.01 
Al 0.19 0.17 0.15 0.15 0.17 0.08 0.01 0.04 
Fe 0.16 0.14 0.17 0.16 0.34 0.30 0.17 0.21 
Mg 2.62 2.65 2.61 2.64 2.43 2.49 2.68 2.70 
total 4.94 4.94 4.92 4.94 4.93 4.92 4.93 4.97 
Tableau III.1. Analyses chimiques représentatives des serpentines dans les échantillons de Cuba obtenues par 
microsonde électronique (Cameca SX 100, Clermont-Ferrand, 15 kV, 10 nA). (atg: antigorite, chrs: chrysotile)





























Figure III.4. Textures dans les serpentinites: microphotographies sous nichols croisés a) Texture non-
pseudomorphique dans la serpentinite Cu 65 b) Serpentinite Cu 12 montrant des lattes d’antigorite et une veine 
remplie de chlorite c) Veine de serpentine tardive recoupant l’orientation préférentielle dans la serpentinite Cu 12 
d) Lattes d’antigorite associées à du talc dans la serpentinite Cu 54 e) Texture pseudomorphique (maille avec au 
coeur préservation de l’olivine primaire) dans la serpentinite Cu 63, f) Bastite dans la serpentinite Cu 56. 
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suggérant une recristallisation rétrograde limitée. Les conditions de haut degré métamorphique 
sont donc bien préservées.  
 
Tous les échantillons contiennent des oxydes, essentiellement des magnétites 
néoformées et, dans une moindre mesure, des spinelles chromifères reliques hérités du 
protolite. Ces spinelles survivent préférentiellement au cœur d’oxydes dont la périphérie est 
constituée de magnétite. De rares veines, résultant d’un épisode de déformation tardif, 
recoupent la foliation. Dans les serpentinites Cu 12 et Cu 24, quelques veines constituées par 
un mélange de chrysotile et de lizardite se sont développées lors de circulations tardives de 
fluides (Fig.III.4.c). Cu 24 révèle aussi localement des concentrations d’opale (silice amorphe) 
au sein desquelles on trouve de petits grains de diopside dans des lits individualisés suivant la 
même direction générale de foliation.  
 
Dans le cadre de l’étude des microstructures de haute pression de l’antigorite, 
l’échantillon Cu 65 semble le plus approprié, les deux autres montrant une déformation 
importante qui peut masquer le signal HP.  
 
III.4.2. Les serpentinites de la zone de Zaza 
 
Cinq échantillons de serpentinites ont été recueillis dans cette zone (Cu 51, Cu 54, Cu 
55, Cu56, et Cu 63). Aucune orientation préférentielle des minéraux n’a été observée dans ces 
échantillons, indiquant qu’ils n’ont pas subi ou préservé de déformation ductile. En effet, alors 
qu’à l’échelle de la zone, les serpentinites sont très cisaillées, les échantillons ont été prélevés 
au sein de boudins préservés dans cette matrice déformée.  
 
La serpentinite Cu 54 associée à des métabasites éclogitiques présente en lame mince 
une texture non pseudomorphique de type interpénétrative, similaire à celle observée dans 
l’échantillon Cu 65 du massif de l’Escambray. L’étude par microspectrométrie Raman menée 
sur cette serpentinite a montré que dans cet échantillon de haut degré métamorphique, 
l’antigorite est la variété structurale dominante. Outre l’antigorite et quelques oxydes, cet 
échantillon est aussi caractérisé par la présence de talc, qui semble se développer aux dépends 
des antigorites de matrice (Fig.III.4.d). L’apparition de talc dans des serpentinites de haut degré 
métamorphique peut indiquer le passage de la réaction de déstabilisation de l’antigorite (1) :  
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antigorite → olivine + talc + eau  (1) 
 
Ce passage de réaction a aussi été mis en évidence dans les serpentinites de haut degré 
du Tso Morari (Guillot et al., 2001). De plus, cette déstabilisation de l’antigorite est en accord 
avec la réequilibration réalisée sous le faciès amphibolite mise en évidence par l’étude 
pétrologique des métabasites associées.  
 
Les échantillons Cu 55 et Cu 56 sont des péridotites variablement serpentinisées. Elles 
sont associées sur le terrain à des roches basiques métamorphisées sous des conditions de faciès 
amphibolitique de basse pression. Le taux de serpentinisation observé dans Cu 55 est plus 
faible que dans Cu 56. L’étude pétrologique de ces échantillons a révélé la présence de 
nombreuses olivines et pyroxènes reliques hérités du protolite. Dans ces échantillons, les zones 
entièrement serpentinisées présentent des textures pseudomorphiques classiques (maillée en 
remplacement de l’olivine, et bastite lorsque le minéral primaire est un pyroxène). Des veines 
de serpentines, caractérisées en microspectroscopie Raman comme étant un mélange de 
chrysotile et de lizardite, se développent au sein des clivages du pyroxène et dans les fractures 
de l’olivine. Aucune trace d’antigorite n’a été mise en évidence par la spectroscopie Raman 
dans ces échantillons. Les serpentinites Cu 51 et Cu 53, prélevés dans la séquence d’arc, sont 
presque entièrement serpentinisés et présentent des textures pseudomorphiques (Fig.III.4e et f). 
Quelques olivines et diopsides ont été observés. L’étude en microspectroscopie Raman indique 
que ces échantillons sont essentiellement constitués d’un mélange de chrysotile et de lizardite. 
Aucune trace d’antigorite n’a été observée dans ces échantillons.  
 
La zone de Zaza est donc caractérisée par des échantillons ayant enregistré des 
conditions métamorphiques moins élevées que dans le massif de l’Escambray. Certains n’ont 
d’ailleurs subi qu’un métamorphique du type altération hydrothermale océanique, tel que Cu 
63. L’antigorite n’a été mise en évidence que dans la serpentinite Cu 54 de la zone de Zaza qui 
a préservé des conditions amphibolitique. C’est donc sur cet échantillon que sera réalisée en 
priorité l’étude en MET.  
 
III.5. Résultats de l’étude en MET et SAED  
 
III.5.1. Les serpentinites du massif de l’Escambray 
















Figure III.5. Histogrammes représentant la variation de la longueur d’onde de modulation (A) dans les antigorites 
de la serpentinite Cu 65 exprimée par le paramètre m en fonction du ombre de cas observés exprimé en 


















Figure III.6. Histogrammes représentant les proportions des différents types de microstructures dans les cristaux 

















































Figure III.7.a) Image haute résolution d’une antigorite ordonnée dans la serpentinite Cu 65 vue selon la direction 
[010] b) Agrandissement de la zone encadrée. c) Cliché de diffraction correspondant. 
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Les clichés de diffraction obtenus sur les échantillons Cu 12, Cu 24, et Cu 65 
confirment que le minéral le plus commun en matrice est l’antigorite. L’étude menée sur les 
clichés de diffraction a permis de mettre en évidence les longueurs d’onde de modulation les 
plus fréquentes dans l’échantillon Cu 65. Afin d’être en accord avec le mode de notation 
communément utilisé pour définir la longueur d’onde de modulation, cette mesure sera donnée 
grâce à la valeur m (c.f., chap. I). D’après cette étude, nous voyons que la valeur de m la plus 
représentée dans ces cristaux correspond à m = 14, soit une longueur d’onde de modulation 
d’environ 35.4 Å (Fig. III.5). Ces valeurs sont en bon accord avec celles obtenues par Zussman 
et al. (1957). L’étude de ces clichés de diffraction montre aussi que les antigorites sont du type 
polytype à 1 couche. En effet, dans Cu 65, aucun polytype à 2 couches n’a été mis en évidence 
par MET (Fig. III.6). De plus, ces antigorites sont majoritairement ordonnées dans la direction 
d’observation [010]. En effet, aucune traînée diffuse n’affecte les taches de surstructure dans la 
direction c*. De plus, toujours selon c*, la périodicité est de 7 Å. Ces observations indiquent 
une séquence d’empilement parfaite à 1 couche lorsqu’on observe le cristal selon la direction 
[010]. De rares défauts d’empilement, tels que les macles selon (001) ont été mis en évidence 
dans les cristaux d’antigorite de Cu 65. L’absence de traînées diffuses affectant les taches de 
surstructures selon a* indique aussi clairement que la longueur d’onde de modulation est 
régulière sur l’aire sélectionnée (environ 3 µm2). Enfin, les satellites de surstructure sont le plus 
souvent parfaitement alignés avec les réflexions (h0l) selon a*. Cette caractéristique souligne 
l’absence d’offsets dans l’empilement des feuillets de l’antigorite (Spinnler, 1985). Toutefois, 
certains clichés de diffraction ont révélé ce type de défaut, selon les proportions montrées sur la 
figure III.6. Les antigorite de Cu 65 sont donc majoritairement ordonnées, avec des variations 
microstructurales limitées (polytypisme, polysomatisme).  
 
Le paramètre A peut aussi être mesuré directement sur les images de MET haute 
résolution (figure III.7), même si la valeur déterminée est moins précise que celles obtenues par 
l’étude des clichés de diffraction. La figure III.7 présente un cristal d’antigorite dont la 
longueur d’onde de modulation a été mesurée à 37 Å, ce qui est en accord avec les valeurs 
obtenues d’après le cliché de diffraction associé (Fig. III.5.a). L’imagerie confirme aussi la 
perfection microstructurale déduite de l’étude des clichés de diffraction, avec une longueur 


































Figure III.8. a) Image haute résolution d’une antigorite de la serepntinite Cu 65 vue selon la direction [100]. 
b) Cliché de diffraction associé. Les flèches blanches indiquent les taches 03l dues à la structure modulée. c) 
Espace réciproque vu dans la direction [001]. La ligne horizontale correspond à la trace de la sphère 
d’Ewald pour les clichés selon [100]. Les clichés sont indexés selon la maille C-centrée des serpentines. Le 
cercle souligne la position des taches 0kl (l impair) dues à la surtructure sur la trace de la sphère d’Ewald 
pour les clichés [100] (ligne horizontale). 
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Cependant, un désordre d’empilement selon l’axe c* quand le cristal est observé selon 
[100] a régulièrement été mis en évidence dans les antigorites du massif de l’Escambray. 
Lesclichés de diffraction enregistrés selon cette direction d’observation (figure III.8) présentent 
des traînées intenses qui affectent les rangées latérales 0kl, avec k ≠ 3n. Cette singularité 
indique un désordre d’empilement important des feuillets, chaque feuillet semblant être déplacé 
de façon aléatoire de 0, +1/3 b or -1/3 b relativement au précédent. Ce désordre est confirmé sur 
l’image haute résolution (figure III.8.a). Sur ce cliché de diffraction ainsi que sur l’image haute 
résolution d’une antigorite observée selon la direction[100], l’aspect modulé de sa structure 
n’apparaît pas clairement. Toutefois, le doute n’est pas permis quant à la détermination de la 
variété de serpentine des taches de faible intensité apparaissent souvent à la place des réflexions 
interdites 0kl (k impair). Ces taches n’indiquent pas de surstructure selon b, mais sont la trace 
des réflexions de surstructure de l’antigorite qui coupent la sphère d’Ewald (figure III.8.c). Les 
antigorites dans ces échantillon sont donc parfaitement ordonnées selon la direction [010] et 
désordonnées selon [100]. 
 
Les échantillons de l’Escambray montrent aussi des veines tardives recoupant toutes les 
structures précoces. Elles sont principalement constituées de fibres de chrysotile. A plus petite 
échelle, de telles veines peuvent aussi se développer à l’intérieur des cristaux d’antigorite 















 Figure III.9 : Micrographie basse résolution d’une veine de chrysotile se développant à l’intérieur 
d’un cristal d’antigorite (échantillon Cu 65, Massif de l’Escambray) 

















Figure III.10 . Histogrammes représentant la variation de la longueur d’onde de modulation (A) dans les 
antigorites de la serpentinite Cu 54 exprimée par le paramètre m en fonction du ombre de cas observés exprimé en 

















Figure III.11. Histogrammes représentant les proportions des différents types de microstructures dans les cristaux 
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III.5.2. Les serpentinites de la zone de Zaza 
 
L’échantillon Cu 54, associé à une métabasite éclogitique, est principalement constitué 
d’antigorites. L’étude des clichés de diffraction a montré que les longueurs d’onde de 
modulation les plus fréquentes dans Cu 54 sont de m = 15 ou 16, soit des longueurs de 38.1 à 
40.8 Å (Fig. III.10. La distribution des valeurs de m est plus importante dans cet échantillon 
amphibolitique qu’elle ne l’est dans la serpentinite éclogitique du massif de l’Escambray. La 
valeur de m est aussi plus élevée, c’est à dire que l’on observe une augmentation de la longueur 
d’onde de modulation depuis les antigorites éclogitiques jusqu’aux antigorites de plus basse 
pression mais plus haute température degré de la zone de Zaza. Outre ces variations de 
longueur d’onde d’un cristal à l’autre, aucune variation polysomatique intracristalline n’ été 
mise en évidence dans les antigorites de l’échantillon Cu 54.  
 
Comme le montrent aussi les histogrammes de la figure III.11, seules 35% des 
antigorites de matrice sont ordonnées. Le reste des cristaux d’antigorite présente du désordre 
lorsqu’on les observe selon [010]. La micrographie électronique III.12.b montre en effet de 
nombreuses fautes d’empilement, qui décalent les feuillets les uns par rapport aux autres de 
A/2. Une grande quantité d’offsets est aussi mis en évidence sur les clichés de diffraction issus 
des antigorites de Cu 54. Les cristaux de la zone de Zaza montrent ainsi une abondance de 
défauts supérieure à celle observée dans les échantillons du massif de l’Escambray (Fig. III.11). 
Ces observations confirment l’important désordre d’empilement observés sur les images haute 
résolution (Fig. III.12b et c.). Le type de défauts le plus fréquemment rencontré correspond à 
des fautes dans la séquence d’empilement des feuillets, pouvant mener à des structures très 
désordonnées (Fig. III.13). Dans ces cristaux apparaissent aussi des domaines à 2 couches. 
D’après les histogrammes de la figure III.11, une proportion d’environ 20% des cristaux 
d’antigorite présente ce type de polytypisme, alors que ce mode d’empilement n’a pas été 
observé dans les antigorites de la serpentinite Cu 65. Ce polytypisme de l’antigorite est illustré 
sur la figure III.12. Le cliché de diffraction montre, outre les traînées diffuses reliant les taches 
de diffraction h0l symptomatiques du désordre selon c*, des renforcements de l’intensité à mi 
distance entre les taches h0l qui résultent du doublement de la périodicité dans cette direction. 
Sur les images électroniques, cela se manifeste sur les microstructures par l’apparition de 
domaines de périodicité à 2 couches selon la direction c* (Fig. III.12.b). La caractérisation des 
échantillons à basse résolution a montré de nombreuses antigorites en forme d’amande. Viti & 
Mellini (1996) ont décrit cette morphologie particulière à plus grande échelle et l’ont 




































Figure III.12. a) Image MET à bas grandissement d’antigorites associées à du chrysotile dans l’échantillon Cu
54 (Zaza zone). b) Image haute résolution d’une antigorite désordonnée. c) Cliché de diffraction associé. Les
flèches soulignent les réflexions de périodicité à 14.6 Å.  
Figure III.13. Image en MET à basse résolution d’un monocristal d’antigorite rétromorphosé en fibres de chrysotile
dans l’échantillon Cu 54 (Zone de Zaza) et la cliché de diffraction associé. 
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interprétée comme une forme d’antigorite de veine (Fig. III.12.a.). 
 
Les antigorites de l’échantillon Cu 54 sont fréquemment associées à du chrysotile, et 
dans cet échantillon, une relation génétique est visible entre les deux variétés structurales. 
Comme on le voit sur la figure III.13, le chrysotile semble se développer aux dépends de 
l’antigorite. En effet, les blocs d’antigorite, noyés dans une matrice de chrysotile, ont tous la 
même orientation cristallographique, suggérant qu’ils ne devaient former qu’un seul cristal 
avant le développement du chrysotile. Cette image ne permet cependant pas d’écarter 
l’hypothèse inverse selon laquelle l’antigorite se développerait aux dépends du chrysotile. Il 
n’y a par contre aucun argument prouvant que tel est le cas.  
 
L’étude de la serpentinite Cu 51, échantillonnée dans la séquence d’arc, n’a pas révélé 
la présence d’antigorite, mais principalement de chrysotile. Dans la serpentinite Cu 63, le 
chrysotile associé avec de la serpentine mal cristallisée domine largement la minéralogie de 
l’échantillon. Localement, des relations texturales entre serpentine mal cristallisée et chrysotile 
sont observables. La serpentine mal cristallisée semble, dans certains cas, agir comme 
précurseur pour la cristallisation du chrysotile. Les échantillons Cu 55 et Cu 56 sont 
caractérisés par la présence de chrysotile dans les clivages et fractures des minéraux en cours 




III.6.1. Les conditions métamorphiques 
 
Une des difficultés fondamentales liée à l’étude des serpentinites réside dans 
l’évaluation des conditions métamorphiques subies par ces roches. Cet état de fait s’avère 
particulièrement problématique lors de l’étude des serpentinites en zone de subduction. Dans ce 
type de contexte, l’antigorite est stable sur une large domaine des conditions de pression et de 
température atteintes pendant l’enfouissement et l’exhumation (Fig. III.1). Résultant de 
l’absence quasi-systématique de minéraux métamorphiques associés tels que l’olivine ou 
l’enstatite, il n’existe dans ces conditions de HP-BT aucun géothermomètre ou géobaromètre 
fiable pouvant être appliqué à ce type de roche. De ce fait, les relations de terrain et le choix 
des échantillons deviennent particulièrement importants pour ce type d’étude.  
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Dans le massif de l’Escambray, les serpentinites ainsi que les métabasites 
échantillonnées sont associées au sein des mêmes lentilles emballées dans la matrice de 
métasédiments. De plus, la serpentinite Cu 24 montre la même foliation que celle mise en 
évidence sur l’éclogite associée. Ces observations suggèrent que les serpentinites et les 
métabasites associées partagent la même histoire métamorphique, comme c’est le cas par 
exemple dans les terrains à schistes de Catalina (Bebout & Barton, 1989). Si l’enregistrement 
d’une même histoire métamorphique est mise en évidence par le type d’association sur le 
terrain, ou la foliation métamorphique commune, la préservation de ces conditions dans les 
serpentinites est moins évidente. En effet, les serpentinites sont des roches considérés comme 
faibles, avec une viscosité d’environ 1019 Pascal et une densité de l’ordre de 2650 kg.m-3 (De 
Bremond et al., 1999). C’est d’ailleurs en partie en raison de cette faiblesse, liée à l’association 
intime avec les roches de haute pression, que les serpentinites font un bon candidat pour les 
processus d’exhumation (Guillot et al., 2000 ; 2001 ; Schwartz et al., 2001). Cependant, les 
métasédiments, qui emballent les boudins de serpentinites et de métabasites éclogitiques sont 
aussi mécaniquement  faibles (viscosité ~ 1018 et densité ~ 2600). Ces deux types de roches 
présentent donc des caractères mécaniques du même ordre de grandeur, les sédiments étant 
cependant légèrement plus faibles. En considérant la faiblesse mécanique de la matrice de 
métasédiments environnante et l’absence de rétromorphose dans les métabasites éclogitiques, 
les serpentinites de l’Escambray ont certainement été préservées de la rétromorphose. De ce 
fait, il est possible de proposer que les serpentinites échantillonnées dans la zone III (unité 
éclogitique) du massif de l’Escambray ont enregistré et préservé des conditions éclogitiques.  
 
Dans la zone de Zaza, les associations serpentinites – métabasites sont d’un autre ordre. 
Dans cette zone, les serpentinites emballent les métabasites. Ce type d’association a aussi été 
observé sur d’autres sites, comme par exemple dans le massif éclogitique de Erro-Tobbio 
(Massif de Votri, Italy) (Scambelluri et al., 1995; Hermann et al., 2000) ou dans le massif 
éclogitique du Monviso (Alpes occidentales, Italie) (Schwartz et al., 2001). Elle indique 
clairement que les serpentinites et les métabasites partagent une histoire métamorphique au 
moins en partie commune. Les serpentinites de la zone de Zaza emballent les lentilles 
d’éclogites préservées. La situation est donc similaire à celle observée dans le massif de 
l’Escambray, si ce n’est que les serpentinites correspondent à la matrice mécaniquement faible 
qui emballe les métabasites éclogitiques, plus compétentes. En conséquence, les serpentinites 
de la zone de Zaza ont été sévèrement affectées plus sévèrement par la rétromorphose que les 
serpentinites provenant du massif de l’Escambray. La serpentinite Cu 54 étant intimement 
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associée à des éclogites ayant été en partie rétromorphosées sous des conditions 
amphibolitiques, elle a dû largement recristalliser pendant le réchauffement et a probablement 
largement enregistré cet épisode de l’histoire métamorphique.  
 
Les échantillons Cu 55 et Cu 56 ont eux aussi enregistré les conditions métamorphiques 
que les amphibolites auxquelles ils sont associés. En effet, la préservation des textures 
pseudomorphiques et l’abondance des minéraux préservés de la serpentinisation implique 
l’absence d’une importante augmentation du degré métamorphique qui se serait manifesté lors 
d’un enfouissement important. Enfin, Cu 51 et Cu 63, associés à la séquence d’arc, n’ont subi 
qu’une altération hydrothermale de bas degré.  
 
III.6.2. Corrélations entre les conditions métamorphiques et les microstructures 
 
Les échantillons qui ont subi des conditions éclogitiques (Cu 12, Cu 24 et Cu 65 issus 
du massif de l’Escambray, et Cu 54 provenant de la zone de Zaza) sont caractérisés par des 
textures non pseudomorphiques et l’antigorite est la variété structurale dominante. Dans les 
échantillons de bas degré métamorphique (Cu 51, Cu 55, Cu 56, Cu 63 provenant de la zone de 
Zaza), des textures pseudomorphiques constituées d’un mélange de chrysotile, de serpentine 
mal cristallisée, et rarement de lizardite qui sont mis en évidence. Le diagramme de phase des 
serpentines (Fig. III.1) prédit l’apparition d’antigorite dans les échantillons amphibolitiques 
(Evans et al., 1976; Berman et al., 1986). Cependant, les échantillons Cu 55 et Cu 56 ne 
montrent que du chrysotile avec un peu de lizardite. L’absence d’antigorite pourrait être 
expliquée par un important taux d’aluminium dans les serpentines. En effet, d’après les travaux 
de Caruso & Chernosky (1979), un fort taux d’aluminium dans la lizardite tend à augmenter 
son champ de stabilité dans le système MASH (MgO-Al2O3-SiO2-H2O). En fait, pour une 
composition du type Mg5.5Al0.5Si3.5Al0.5O10(OH)8 (environ 9 pds% de Al2O3), sa stabilité 
thermique est supérieure à celle de l’antigorite dans la gamme des basses pressions. Cette 
tendance à la formation de la structure plane de serpentine avec l’augmentation de température 
a aussi été montrée par Mellini (1982) sur des lizardite-1T fortement substituées en aluminium. 
Grauby et al. (1998) ont observé sous des conditions de pression faibles que l’addition 
d’aluminium dans des serpentines synthétisées à partir de gels tend à stabiliser la variété plane, 
c’est à dire la lizardite. Cependant, les compositions chimiques des serpentines de la zone de 
Zaza ont révélé un pourcentage d’aluminium inférieur à 1 pds% (tableau III.2). Ce taux 
d’aluminium est insuffisant pour expliquer l’absence d’antigorite dans les serpentinites 
Chapitre III : Serpentinites de Cuba Central 
 106
amphibolitiques. De plus, l’aluminium stabilise la lizardite, alors que l’échantillon est 
essentiellement constitué de chrysotile, la variété cylindrique. Donc, dans la mesure où 
l’antigorite n’a été identifiée que dans les échantillons de haut grade, il semblerait que la 
pression puisse aussi jouer un rôle dans l’apparition des différentes variétés structurales de 
serpentines en matrice, même si ce facteur ne semble pas être déterminant dans le diagramme 
de stabilité proposé par Berman et al. (1986). Cette conclusion est en accord avec les travaux 
récents de Wunder et al. (1997, 2001). Les auteurs sont les premiers à être parvenu à 
synthétiser de l’antigorite purement magnésienne à partir de mélanges stoechiométriques. La 
pression minimale sous laquelle ils sont parvenus avec succès à obtenir de l’antigorite est de 10 
kbars. Iishi & Saito (1973) ont reporté la synthèse d’antigorite sous des conditions de 1.8 kbar 
et 500°C, mais ils ont effectué leurs expériences à partir de mélanges non stoechiométriques, et 
ces expériences n’ont pu être reproduites par la suite. Il n’existe pas actuellement à ma 
connaissance de synthèse réussie d’antigorite à basse pression, et ce en dépit de nombreuses 
tentatives, dont une au cours de ce travail.  
 
Les données de terrains ainsi que l’étude pétrologique de l’ensemble des échantillons 
permet de distinguer, parmi les serpentinites éclogitiques, des serpentinites préservées et des 
serpentinites rétromorphosées. Les serpentinites du massif de l’Escambray, préservées de la 
rétromorphose par les métasédiments qui les emballent, sont essentiellement constituées 
d’antigorites. Ces dernières se présentent sous forme de lattes et l’étude en MET sur la 
serpentinite Cu 65 préservée de la déformation a seulement révélé de rares défauts affectant les 
microstructures. Des fibres de chrysotile sont observées localement, mais leur abondance est 
faible, et elles se cantonnent principalement à l’intérieur de microveines. D’un autre côté, la 
serpentinite éclogitique de la zone de Zaza, affectée lors du trajet rétrograde par un 
réchauffement, est caractérisée par des antigorites qui présentent un fort taux de défauts 
microstructuraux (dislocation de modulation, fautes d’empilement). De plus, leur morphologie 
en amande a déjà été décrite macroscopiquement par Viti & Mellini (1996) dans des veines de 
l’île d’Elbe. Donc, l’antigorite semble enregistrer des variations métamorphiques par 
élimination des défauts microstructuraux avec l’augmentation de degré métamorphique. Les 
variations polysomatiques intracristallines, observées dans les antigorites de bas degré 
métamorphique (Mellini et al., 1987 ; Viti & Mellini, 1996) ne sont observées dans aucun des 
cristaux d’antigorite étudiés au cours de cette étude. Il semble donc que le désordre 
polysomatique soit le premier a être oblitéré lors de l’augmentation des conditions 
métamorphiques.  
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Cette diminution du désordre structural a aussi été observé dans d’autres phyllosilicates 
(Jullien et al., 1996). Ces travaux ont montré que la cookeite (chlorite) est parfaitement 
ordonnée sous des conditions de faciès schistes bleus alors qu’elle est désordonnée sous des 
faciès de basse pression. Des résultats similaires ont été proposés pour le talc et sur des 
chlorites ferromagnésiennes (Jullien, 1995). L’auteur suggère que la compression de la 
structure est accompagnée par une mise en ordre des microstructures, produisant des séquences 
ordonnées qui seraient plus compactes, et donc plus stables. Les matériaux carbonés, communs 
dans les métasédiments enregistrent aussi l’augmentation des conditions métamorphiques par 
une organisation microstructurale croissante (Rietmeijer & Mackinnon, 1985 ; Beyssac et al., 
2002a et b). 
 
Cette mise en ordre avec la pression est une tendance établie à partir d’une étude en 
MET. De part sa nature, la METHR ne permet pas d’être véritablement représentatif. Il manque 
toujours à l’heure actuelle une méthode pouvant permettre une estimation quantitative du 
désordre dans les antigorites à une échelle macroscopique. Des tentatives en diffraction des 
rayons X ont échoué, essentiellement en raison de problèmes d’orientation préférentielle et de 
mélange avec d’autres phases. Beyssac et al. (2002a et b) utilisent la spectroscopie Raman pour 
déterminer le degré d’organisation au sein des matériaux carbonatés. Cette méthode n’est pas 
applicable pour les serpentines, car les spectres sont fortement convolués, en raison de la 
complexité cristallographique de ces minéraux.  
 
Etablir des corrélations entre les microstructures de l’antigorite et les conditions 
métamorphiques a déjà été tenté par Mellini et al. (1987) et, indirectement, par Wunder et al. 
(2001). Ces travaux ont montré une diminution de la longueur d’onde de la modulation avec la 
température. Or, dans les échantillons de Cuba, il semble que les antigorites de plus haute 
température présentent les longueurs d’onde de modulation les plus grandes que les antigorites 
de plus basse température (m ~ 15/16 pour Cu 54 alors que m ~ 14 pour Cu 65). Toutefois, 
Uehara & Kamata (1994) ont décrit une antigorite naturelle avec une grande modulation (m = 
23, soit une longueur d’onde de 60 Å) formée sous les conditions du faciès pumpellyite-
actinolite. Les auteurs ont aussi évoqué l’importance du rôle de la composition chimique (taux 
de substitution) sur la longueur d’onde de la modulation. Cela implique que la longueur d’onde 
de la modulation n’est pas seulement dépendante de la température, mais aussi de la chimie. 
Cela rend donc la détermination du degré métamorphique en fonction de la longueur d’onde 
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assez ambigue. De plus, Viti & Mellini (1996) ont reporté une grande variabilité de la longueur 
d’onde de l’antigorite, ayant cristallisé dans des veines, sans qu’il existe aucune relation avec le 
degré métamorphique. Donc, toutes ces observations suggèrent l’absence de corrélation claire 




Dans la partie centrale de Cuba, différentes unités métamorphiques, dont les conditions 
estimées varient entre le faciès éclogitique et un métamorphisme de bas degré, caractérisent ce 
contexte de paléozone de subduction. L’antigorite est la variété structurale dominante dans les 
serpentinites de haut degré métamorphique, mais n’apparaît pas dans les échantillons 
amphibolitiques, malgré des températures suffisantes pour voir apparaître cette variété 
structurale (Berman et al., 1986). La pression semble donc jouer un rôle dans l’apparition des 
différentes variétés structurales de serpentines. Dans la serpentinite de haut degré (massif de 
l’Escambray), les résultats de l’étude en MET montrent que les cristaux d’antigorite issus de la 
serpentinite préservée de la déformation sont caractérisés par un faible taux de défauts 
structuraux. Lorsque la rétromorphose affecte la serpentinite (zone de Zaza) et qu’elle 
enregistre des conditions de plus basse pression, les microstructures de l’antigorite présentent 
de nombreuses fautes. Nous proposons donc que l’enregistrement d’un degré métamorphique 
HP-BT croissant dans les serpentinites se manifeste par l’élimination des défauts. Toutefois, 
une caractérisation plus systématique de serpentinites naturelles est nécessaire pour valider ou 
au contraire invalider cette tendance. De plus, d’autres facteurs, tels que le rapport fluide-roche, 
les cinétiques de réaction, la déformation ou encore les mécanismes de croissance cristalline 
peuvent aussi influencer l’apparition des serpentines et doivent être étudiés.  
 





Le chapitre précédent a permis d’établir sur les serpentinites de Cuba une tendance 
selon laquelle les microstructures des antigorites s’organisent avec le degré de 
métamorphisme. A l’issue de ce travail demeurent un certain nombre de points à éclaircir. 
D’une part, peut-on généraliser cette propension à l’organisation dans tous les contextes HP-
BT, et ainsi utiliser cet outil comme géothermomètre et/ou géobaromètre ? D’autre part, si 
cette tendance est généralisable, quelles sont les conditions limites entre ordre et désordre, et 
quelles sont les modalités de cette mise en ordre ? Pour répondre à ces questions, nous avons 
choisi d’échantillonner des serpentinites dans des sites privilégiés au sein du massif alpin, qui 
est considéré comme la chaine de montagne la mieux étudiée.  
 
Nous avons vu que les serpentinites sont des roches très répandues dans les domaines 
convergents, et particulièrement dans les chaînes de collision (e.g., Compagnoni et al., 1980 ; 
Belluso et al., 1994 ; Scambelluri et al., 1995 pour les Alpes, Zang & Liou, 1994 ; Guillot et 
al., 2000 ; 2001 pour l’Himalaya, Meradis & Carswell, 1989 pour le Massif Central par 
exemple). Dans le cas de la chaîne alpine, les serpentinites sont très fréquentes et elles sont 
particulièrement abondantes dans les Alpes internes (Blake et al., 1995; Schwartz et al., 
2001). Outre cette profusion d’échantillons, le domaine alpin présente l’intérêt d’être 
extrêmement bien connu, que ce soit en terme structural ou du point de vue thermobarométrie 
des diverses unités qui constituent la chaîne. Le massif du Monviso est un bon exemple 
d’association entre serpentinites et roches métamorphiques de HP-BT. Les conditions 
métamorphiques, variées à l’échelle du massif, montrent un gradient de pression pour des 
variations de température relativement limitées. Un tel échantillonnage a été choisi dans le but 
de préciser le comportement des serpentines en fonction du gradient métamorphique, en 
mettant un accent sur l’influence de la variation de pression.  
 
Sur chaque échantillon a été menée une étude pétrologique minutieuse, destinée à 
mettre en évidence des critères de HP à l’échelle de la microscopie optique, mais aussi à 
sélectionner les échantillons les plus intéressants, c’est à dire ceux qui ont le moins subi la 
rétromorphose. Ensuite, cette étude s’est poursuivie par la multiplication des observations en 
MET, permettant de mettre en évidence les microstructures induites par des conditions du 
métamorphisme régional de HP-BT.  




























Figure IV.1: Carte tectonométamorphique et sédimentaire des Alpes.  
1- Métamorphisme des unités continentales des Alpes occidentales et centrales: a. schistes bleus; b. 
éclogitique. 
2- Métamorphisme des unités orientales austro-alpines (socle et couverture): a. faible; b. schistes verts à 
faciès amphibolitique.  
3- Flysch crétacé à éocène 
4- Unités ophilitiques indifférenciées 
5- Principaux plutons oligocènes le long de la faille périadriatique 
6- Bassins oligo-miocènes. 
A- nappe de l‘Adula; Ad- Adamello; AU- nappes austro-alpine orientales de socle et de couverture; B- 
Bergell; D- Dinarides EW/TW/RW- fenêtres de l’Enganide, des Tauern et de Rechniz; HE- unités ultra-
helvétiques, helvétiques et dauphinoises; LPN-nappes penniques inférieures; MR/GP/DM/S; Mont Rose, 
Grand Paradis, Dora Maira et Suretta; NCA-Alpes calcaires septentrionales; PF- front pennique; SA- sud 
alpin; SB- nappe du Grand St Bernard; SC- chaines subalpines; SC/DB- nappes occidentales austro-alpine 
Sesia Lanzo et Dent Blanche. (Schwartz, 2000; modifiée d’après Polino et al., 1990) 
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IV.2. Contexte géologique et localisation des échantillons 
 
IV.2.1. Les Alpes 
 
Longues de 400 km, les Alpes occidentales dépassent les 4000 m dans le massif des 
Ecrins-Pelvoux et culminent au Mont-Blanc, à près de 5000m. Les structures alpines, qui 
résultent de la collision entre la plaque Européenne et le promontoire Apulien au début du 
Tertiaire, correspondent à un contexte de paléozone de subduction. En effet, ce 
rapprochement des deux lithosphères continentales a entraîné la fermeture du domaine 
océanique majeur qu’était la Téthys Alpine, ou domaine Ligure, ou Liguro-piémontais. 
L’histoire géologique alpine présente un cycle orogénique "quasiment" complet. Au Trias, un 
épisode de distension intra continentale se traduit par le rifting et l’océanisation du domaine 
océanique Téthys-Ligure (Lemoine, 1980 ; Polino et al., 1990 ; Lagabrielle & Cannat, 1990). 
Ce domaine va ensuite être fermé par subduction de la lithosphère océanique (Ernst, 1973 ; 
Ernst & Dal Piaz, 1978) mais aussi de portions d’origine apulienne (Dal Piaz, 1972 ; Chopin, 
1984 ; Lardeaux & Spalla, 1991). Cette subduction fait place à l’Eocène à l’entrée en 
subduction de la marge passive européenne sous l’Apulie (Chopin, 1984 ; Lardeaux & Spalla, 
1991). La collision s’amorce à l’Eocène inférieur et correspond au raccourcissement des deux 
marges. Il aboutira à la structure telle que nous la connaissons aujourd’hui, c’est à dire un 
empilement de nappes et d’écailles. La structure alpine actuelle est le résultat de multiples 
phases tectoniques compressives dont la dernière s’est produite vers la fin du Miocène. Des 
travaux récents ont toutefois montré l’existence d’une importante tectonique extensive syn-
convergence affectant les zones internes (e.g., Ballèvre et al., 1990; Merle & Ballèvre, 1994; 
Agard, 1999 ; Schwartz, 2000). 
 
Les Alpes occidentales correspondent donc à un ensemble de nappes et d’écailles 
d’affinités diverses et très déformées. Deux ensembles structuraux majeurs se distinguent 
dans les Alpes occidentales, avec d’une part, la zone externe correspondant à la croûte 
Européenne et sa couverture para-autochtone, peu ou pas affectée par le métamorphisme 
alpin, et d’autre part les zones internes constituées par la juxtaposition d’unités lithologiques 
contrastées et fortement métamorphiques (Fig. IV.1).  
 
 
























Figure IV.2. : Carte lithologique de la partie centrale du Massif du Monviso (Schwartz et al., 2000). Les 
numéros d’échantillons sont portés sur la carte, leur localisation étant figurée par les étoiles.  










Figure IV.3. Coupe Ouest – Est du massif ophiolitique du Monviso montrant les différentes unités avec les 
unites éclogitiques emballées dans les serpentinites (Schwartz et al., 2001) 
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IV.2.2. Le massif ophiolitique du Monviso : contexte géologique et localisation des 
échantillons 
 
Le complexe ophiolitique du Monviso est un élément majeur de la zone piémontaise 
(fig. IV.2). Il présente des unités ayant préservé l’un des meilleurs enregistrements de la 
subduction alpine. Constitué par l’imbrication de lames kilométriques de lithosphère 
océanique, issues du bassin liguro-piémontais, il forme un ensemble d’unités surmontant les 
unités continentales de Dora-Maira. Ce massif ophiolitique est séparé des unités piémontaises 
métamorphisées dans le faciès schistes bleus et des unités continentales éclogitiques du massif 
de Dora Maira à l’Est et à l’Ouest respectivement par deux failles normales soulignées par des 
serpentinites (e.g., Ballèvre et al., 1990).  
 
Dans l’unité du Monviso, les éléments basiques et ultrabasiques sont beaucoup plus 
abondants que les métasédiments. Lithologiquement, le massif du Monviso est constitué de 
métagabbros associés à des métabasaltes. Les serpentinites y sont aussi particulièrement 
abondantes, puisqu’elles représentent environ 40% du volume total (Schwartz et al., 2001). 
Elles sont souvent associées à des niveaux discontinus de Schistes Lustrés et les métagabbros, 
plus compétents, s’y trouvent fréquemment boudinés. 
 
L’évolution métamorphique du massif du Monviso est connue. De nombreuses études 
ont mis en évidence des conditions métamorphiques contrastées à l’échelle du massif 
(Lombardo et al., 1978 ; Nisio & Lardeaux., 1987 ; Blake et al., 1995 ; Fernandez, 1997 ; 
Messiga et al., 1999 ; Schwartz et al., 2000). Cette évolution se caractérise par la succession 
de faciès éclogite-schistes bleus-schistes verts. Au sein du Monviso, trois sites ont été étudiés, 
chacun caractérisé par des conditions métamorphiques propres : l’unité du Lago Superiore, 
l’unité du Passo Gallarino et l’unité du Viso Mozzo (Fig. IV.2). En effet, l’unité ophiolitique 
du Monviso est en fait un ensemble de roches basiques et ultrabasiques échantillonnées le 
long du plan de subduction entre 30 et 80 km de profondeur (Blake et al., 1995 ; Messiga et 
al., 1999 ; Schwartz et al., 2000 ; 2001). Les conditions PT décroissent depuis la base de 
l’édifice ophiolitique jusqu’à son sommet. Chaque sous unité est séparée par des failles 
normales dans le faciès des schistes verts qui sont soulignées par des serpentinites (Fig. IV.3). 
L’unité du Lago Superiore n’est pas représentée sur la coupe de la figure IV.3. 
Structuralement, l’unité du Viso Mozzo est intermédiaire entre les unités du Passo Gallarino, 
à l’Est, et l’unité du Lago Superiore, à l’Ouest (Schwartz et al., 2001).  
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L’unité du Lago Superiore, au Nord-Est du massif, est l’unité qui a enregistré les 
conditions les plus sévères. Messiga et al. (1999) ont estimé des conditions maximales 
atteignant 24 kbars pour 620 ±50°C. Schwartz et al. (2000) reportent un champ P-T de 19 ±2 
kbars et 580 ±40°C pour des roches basiques provenant d’un site plus au sud dans l’unité du 
Lago Superiore. Le Passo Gallarino est le site plus au sud parmi les trois unités étudiées. Le 
champ P-T qui lui est attribué correspond à 12 ±3 kbars pour des températures de 450 ±40°C. 
Les conditions estimées dans l’unité du Viso Mozzo sont de 12 ±2 kbars et 460 ±30°C 
(Schwartz et al., 2001). L’agencement de ces trois sites tel que nous l’avons décrit ci dessus, 
suggèrerait que l’unité du Viso Mozzo aurait enregistré des conditions de métamorphisme 
intermédiaire entre les conditions enregistrées dans le Lago Superiore et le Passo Gallarino. 
Néanmoins, les conditions métamorphiques enregistrées dans ces deux unités sont similaires. 
Les conditions éclogitiques sont donc très contrastées au sein du Monviso (Blake et al.,1995 ; 
Messiga et al., 1999 ; Schwartz et al., 2000). Par contre, une homogénéité apparaît lors du 
trajet rétromorphique, suggérant une histoire commune à partir du faciès des schistes bleus, et 
donc une juxtaposition des unités lors de cet épisode (Schwartz et al., 2000).  
 
 Des serpentinites provenant de ces trois unités ont été échantillonnées pour 
cette étude. Leur localisation est présentée sur la figure IV.2. Cet échantillonnage s’inscrit 
dans un domaine de pression et de température couvrant une large gamme des conditions 
physiques rencontrées dans la partie supérieure des zones de subduction (e.g., Peacock, 1991). 
Toutefois, même lorsqu’il s’agit des serpentinites du Viso Mozzo et du Passo Gallarino, nous 
restons tout de même dans un domaine de métamorphisme élevé (transition schistes bleus – 
éclogite). L’intérêt majeur de cet échantillonnage est de, en observant ces serpentinites à 
diverses échelles (microscopie optique, spectroscopie Raman, MEB, MET), tenter de 
déterminer le type de structures induit par des variations de pression importantes pour des 
variations de température limitées. En effet, les sautes de pression sont de près de 7 kbars 
entre le Lago Superiore et le Viso Mozzo et les variations de températures sont seulement 150 
± 50°C (Schwartz et al., 2000). 
 
IV.3. Origine des serpentinites du Monviso  
 
L’origine des serpentinites constituant le Monviso n’est pas connue précisément. 
Plusieurs auteurs considèrent que les serpentinites de ce massif correspondent à des 
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péridotites téthysiennes hydratées lors de l’activité hydrothermale précédant la subduction 
(Philippot et al., 1993 ; Philippot et al., 1998). Cette hypothèse dérive principalement 
d’analogies à partir des études portant sur l’ophiolite du Chenaillet (Mevel et al., 1978) et sur 
la ride médio-Atlantique (Lagabrielle & Lemoine, 1997). Les serpentinite basales, à 
l’extrémité Est du massif sont par contre considérées comme dérivant du coin de manteau 
métasomatisé au cours de la subduction par les fluides libérés lors des réactions de 
déshydratation qui affectent la lithosphère océanique (Blake et al., 1995). En cela, elles 
rejoignent les serpentinites du Laddhak, en Himalaya (Guillot et al., 2000) ou des 
serpentinites cubaines (cf. chap. III).  
 
Afin d’apporter un élément de réponse à cette question, des analyses sur les éléments 
du groupe des platinoïdes ont été réalisées par K. Hattori et S. Guillot à Ottawa (Canada). Les 
profils présentés sur la figure IV.4. sont caractéristiques du manteau océanique, comme nous 
l’avons décrit dans le chapitre III.4.1. Les données obtenues sur la serpentinite 622-3, 
provenant des serpentinites basales, sont présentées ici, à titre informatif. En effet, cet 
échantillon n’a pas été retenu dans cette étude en raison de l’intense cisaillement et 
rétromorphose qu’il a enregistré. Blake et al. (1995) ont suggéré pour origine le coin de 
manteau métasomatisé pour ces serpentinites basales. Or, le profil observé suggère une 
origine similaire à celles des autres serpentinites du Monviso, c’est à dire de manteau 
océanique. 
 
Par contre, l’échantillon 624-10 montre une anomalie puisque l’on observe des valeurs 
proches de celles du manteau primitif dans les éléments de type Ir., mais avec un 
appauvrissement important des éléments de type Pt, particulièrement du Pd. Ce type de profil 
ne caractérise ni les péridotites du manteau sous-océanique ni les péridotites du coin de 
manteau métasomatisé. Cependant, on peut noter que, après mis en place dans les chaînes de 
montagne, les serpentinites sont soumises aux actions des eaux météoriques (e.g., Agrinier et 
al., 1988). Une explication pourrait donc tenir dans les interactions tardives des serpentinites 
avec les eaux météoriques qui prendraient en charge les éléments les plus incompatibles, tels 
que le Pd et le Pt. Ce type d’interaction a déjà été mise en évidence dans de nombreuses 
ophiolites (Barnes & O’Neil, 1969 ; Wenner & Taylor, 1973 ; Sheppard, 1980 ; Agrinier et 
al., 1988). L’étude des concentrations en PGE semble donc efficace pour déterminer de façon 
fiable l’origine de la serpentinite. 
 



















Figure IV.4. Représentation graphique des concentrations en Ni, en éléments du groupe des platinoïdes (EGP) et 
en Re normalisées par rapport au manteau primitif (Hattori & Guillot, en prep). Les valeurs du manteau primitifs 
sont de 1960 ppm pour le Ni et de 0.28 ppb pour le Re (McDonough & Sun, 1995). Les valeurs pour les EPG 
dans le manteau primitif sont 0.00725 fois celles des chondrites de McDonough & Sun (1995) : 3.55 ppb pour 
l’Os, 3.30 pour l’Ir, 7.32 ppb pour le Pt et 3.99 ppb pour le Pd. Elles sont similaires à celles mesurées dans le 
manteau par Chou et al. (1983). (622—3 : serpentinite basale) 
 
IV.4. Etude pétrologique des serpentinites 
 
 L’étape qui précède l’étude en microscopie électronique est fondamentale. En effet, 
dans la mesure où la MET est une méthode peu statistique, il est nécessaire de s’assurer, par le 
biais d’une étude pétrologique précise, de la représentativité des zones étudiées. Dans les 
serpentinites, choisir une bonne section est un problème épineux. La principale difficulté 
réside dans le fait de savoir si oui ou non le minéral a cristallisé sous les conditions 
métamorphiques les plus sévères enregistrées dans la zone.  
 
L’étude de terrain permet de sélectionner dans un premier temps les serpentinites les 
plus intéressantes pour cette étude. En effet, dans l’unité du Monviso, les serpentinites 
correspondent à une matrice séparant les différentes écailles qui constituent le massif. A 
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rétrograde et ont été rééquilibrées sous le faciès des schistes verts (Blake & Jayko, 1990 ; 
Schwartz et al., 2001). Cependant, au sein de cette matrice serpentineuse cisaillée 
apparaissent des boudins de métabasites et de serpentinites éclogitisées ayant été préservés de 
la déformation. L’échantillonnage des serpentinites du Monviso a été réalisé de telle sorte que 
l’on ait a disposition des serpentinites cisaillées qui ont enregistré le trajet rétrograde d’une 
part, et des serpentinites provenant des boudins préservés dans la matrice cisaillée ayant a 
priori préservé les conditions éclogitiques les plus sévères.  
 
IV.4.1. Les textures 
 
Dans l’ensemble des serpentinites échantillonnées dans l’unité du Monviso, aucune 
variation significative des textures corrélables aux conditions métamorphiques n’a pu être 
mise en évidence. En effet, à l’échelle microscopique, seuls deux types de textures ont été 
observées (tableau IV.1), qui se répartissent de façon aléatoire au sein des trois sites 
d’affleurement.  
 
- Le premier groupe d’échantillons correspond à un ensemble de serpentinites peu 
déformées. Ces serpentinites proviennent des boudins préservés (623-3 dans le Lago 
Superiore, 624-7 et 624-8 dans le Passo Gallarino, et 624-2, 624-3, 624-4, 624-10 et 627-1 
dans le Viso Mozzo). 
 
L’étude pétrologique a établi que ces serpentinites ont partiellement préservé des 
reliques de textures pseudomorphiques acquises lors de l’épisode d’hydratation hydrothermale 
océanique. En effet, dans ces échantillons, les magnétites qui soulignent habituellement les 
mailles ont été conservées. Cette texture d’affinité océanique est particulièrement flagrante en 
lumière naturelle (Fig. IV.5.a). Il est d’ailleurs possible d’identifier les fantômes des 
anciennes olivines entourées d’oxydes, qui ont produit la texture maillée, et les anciens 
pyroxènes, en larges plages vierges d’oxydes qui formaient initialement les bastites (fig.IV.5.a 
et b ). Toutefois, sous nicols croisés, on remarque immédiatement que ces textures de type 
pseudomorphique ne subsistent qu’à l’état de fantôme. En effet, les mailles ne sont pas 
constituées de serpentines fibreuses comme on le voit dans les serpentinites océaniques (cf. 
Fig. I.2). Au contraire, les fantômes de mailles et de bastite sont occupées par des serpentines 
se présentant en une texture non pseudomorphique de type interpénétrative (Fig. IV.5.b et c).  
 








Echantillon Localisation Texture Paragénèse faciès  
        métamorphique* 
623-2 LS schistosité Atg + Di + Op ± Chl SB / SV 
623-3 LS interpénétrative Atg + Op éclogite 
625-6 LS schistosité Atg + Chl + Op± Tlc SB /SV 
624-7 PG interpénétrative Atg + Op  éclogite/SB 
624-8 PG interpénétrative Atg + Op  éclogite/SB 
624-9 PG schistosité Atg + Op  ± Chl SV /SV 
624-1 VM _ Op + Chl ±Atg SV 
624-2 VM interpénétrative Atg + Op éclogite/SB 
624-3 VM interpénétrative Atg + Op éclogite/SB 
624-4 VM interpénétrative Atg + Op éclogite/SB 
624-10 VM interpénétrative Atg + Op éclogite/SB 
627-1 VM interpénétrative Atg + Op éclogite/SB 
 
 
Tableau IV.1. Tableau récapitulatif des textures, paragenèses minérales et des faciès métamorphiques 
caractérisant les différents échantillons de l’unité du Monviso (LS = Lago Superiore, PG = Passo Gallarino, VM 
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La préservation de ces textures pseudomorphiques corrobore l’origine océanique de 
ces serpentinites, mise en évidence par l’étude des PGE détaillée précédemment. En effet, les 
serpentinites cubaines (cf. chap. III) et les serpentinites himalayennes (cf. annexe V), issues 
de l’hydratation des péridotites du coin de manteau métasomatisé, ne présentent pas ce type 
de texture. Un problème se pose néanmoins avec la serpentinite 624-10, qui présente un profil 
se rapprochant plus des serpentinites issues des péridotites du manteau métasomatisé, du 
moins du point de vue des éléments de type Ir, et qui pourtant présente cette texture 
océanique.  
 
La préservation de textures primaires dans des échantillons éclogitiques est un 
caractère fréquent dans les roches métamorphiques, particulièrement en contexte de 
subduction où les roches de HP-BT sont souvent emballées dans des matrices peu 
compétentes qui ont encaissé préférentiellement la déformation. De nombreux gabbros du 
Monviso par exemple ont conservé leur texture magmatique alors que l’analyse 
minéralogique a mis en évidence l’enregistrement des conditions éclogitiques  (e.g., Schwartz, 
2000). Les serpentinites échantillonnées dans les boudins emballés par la matrice cisaillée ont 
donc pu préserver partiellement leur texture primaire acquises lors de l’hydratation océanique.  
 
- La seconde catégorie d’échantillons consiste justement en ces serpentinites 
intensément cisaillées (623-2 et 625-6 pour le Lago Superiore et 624-9 pour le Passo 
Gallarino). La déformation a totalement oblitéré leur structure primaire (Fig. IV.5.d). La 
foliation est soulignée non seulement par les serpentines, qui présentent clairement une 
croissance selon une direction préférentielle, mais aussi par les autres minéraux présents dans 
la roche. Ainsi, les oxydes sont pour la plupart allongés selon cette direction (Fig. IV.5.e). Des 
recristallisations tardives sont aussi observées et se manifestent par l’apparition de cristaux de 
serpentines par exemple, mais aussi d’oxydes, qui recoupent les structures liées à la 
déformation. Certains présentent des caractères clairement rétromorphiques. La figure IV.5.f 
montre une serpentinite présentant une foliation soulignée par des serpentines mais aussi par 
des chlorites. Ces chlorites continuent d’ailleurs à cristalliser après l’épisode de cisaillement, 
certains cristaux recoupant clairement la foliation. L’échantillon 624-1 (PG) ne présente pas 
de texture particulière. Seules quelques rares serpentines subsistent au sein d’une matrice 
chloriteuse, dont l’apparition massive souligne le caractère rétrograde de la déformation. Les 
serpentinites (625-6 et 624-1) ont donc été rééquilibrées sous des conditions moins sévères  
 






























Figure IV.5. Microphotographies de section minces des serpentinites du Monviso: a) préservation des 
magnétites soulignant les anciennes textures pseudomorphiques observé en lumière naturelle (échantillon 624-2 : 
Viso Mozzo), b) même zone observée sous nichols croisés. On ne reconnaît pas les textures maillées 
caractéristiques, c) texture interpénétrative caractéristique observée sous nichols croisés (échantillon 623-3 : 
Lago Superiore), d) serpentinite cisaillée où les serpentines soulignent la foliation observée sous nichols croisés 
(échantillon 623-2 : Lago Superiore), e) foliation soulignée par les oxides observée sous nichols croisés 
(échantillon 623-2 : Lago Superiore), f) serpentinite cisaillés où les serpentines et les chlorites soulignent la 
foliation. Des cristaux de chlorite, de cristallisation plus tardive, ne présentent plus d’orientation préférentielle 
(échantillon 625-6 : Lago Superiore).  
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(schistes bleus à schistes verts) que celles enregistrées par les serpentinites préservées dans les 
boudins éclogitiques.  
 
Pour mieux comprendre l’apparition de ces deux types de textures dans les mêmes 
sites, nous rappellerons que sur le terrain, il est fréquent que des serpentinites cisaillées 
emballent des serpentinites a priori préservées de la déformation. C’est ce que nous avons pu 
observer à Cuba (Guillot, com. pers.), dans les Alpes internes, mais aussi en Himalaya 
(Guillot, com. pers.). La déformation au sein des serpentinites ne se répartit pas de façon 
homogène mais au contraire est fortement localisée (e.g., Hermann et al., 2000). Cette 
localisation permet donc de conserver, au sein de masses serpentineuses, des boudins de 
serpentinites préservés de la déformation rétromorphique. Nous avons donc pu discriminer en 
première approximation, sur la base de l’étude de terrain et des textures observées en 
microscopie optique, les serpentinites ayant vraisemblablement préservé les conditions 
éclogitiques des serpentinites ayant été rééquilibrées sous des conditions moins sévères lors 
de la déformation rétromorphique. Cependant, un problème supplémentaire est posé par ces 
échantillons. En effet, au sein de la quasi totalité des serpentinites du Monviso apparaissent 
des veines qui recoupent tardivement toutes les structures présentées ci dessus. Ces veines, 
liées à la rétromorphose, peuvent présenter des épaisseurs plurimillimétriques, mais la 
majorité de ces veines ont une épaisseur qui n’excède pas quelques dizaines de microns. Ce 
caractère les rend difficilement décelables en microscopie optique, et laisse présumer que des 
veines rétromorphiques non visibles en microscopie optique peuvent néanmoins être présentes 
dans les matrices de ces serpentinites. Ces veines sont particulièrement abondantes dans 
certains échantillons du Viso Mozzo, tels que les serpentinites 624-3 et 624-4. Pour cela, ces 
échantillons ne seront pas étudiés en MET puisqu’ils sont plus susceptibles d’avoir enregistré 
la rétromorphose que les échantillons présentant une proportion moins élevée de ces veines.  
 
IV.4.2. La minéralogie 
 
Comme cela a été discuté dans les chapitres précédents, les serpentines sont stables sur 
une large gamme de pression et de température. Ainsi, dans les échantillons de l’unité du 
Monviso, nous ne nous attendions pas à observer de réactions métamorphiques du fait des 
conditions enregistrés (e.g., Schwartz, 2000). Et effectivement, les paragénèses minérales 
dans les serpentinites du Monviso sont largement dominées par la présence de serpentines, 
excepté dans deux échantillons affectés par une rétromorphose intense et caractérisée par la  












































Figure IV.6. Spectres Raman caractéristiques acquis dans le domaine d’étirement des groupements hydroxyles 
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Dans cette série d’échantillons, les taux de serpentinisation varient de 85 à 100%. La 
minéralogie est donc dominée par des minéraux de la famille des serpentines. Les 
serpentinites à texture interpénétrative sont considérées comme étant constituées par 
l’antigorite (e.g., O’Hanley, 1996). Cependant, cette hypothèse nécessite confirmation. En 
effet, les minéraux serpentineux apparaissent fréquemment en association (Viti & Mellini, 
1996), et il n’est pas évident, à première vue, de déterminer quelle est la phase majoritaire. De 
plus, il n’existe pas véritablement d’argument pétrologique fort permettant d’assurer sans 
l’ombre d’un doute que les serpentines sont essentiellement des antigorites . En effet, la taille 
de grain dans ces échantillons est insuffisante pour caractériser les paramètres optiques qui 
permettraient de discriminer les différentes variétés structurales (cf. chap. I). La MET permet 
de répondre sans problème à cette question, et donc de déterminer sans ambiguïté possible le 
type de variété structurale en présence. Cependant, comme cela a déjà été soulevé, la MET 
n’est pas une méthode statistiquement représentative. De plus, c’est une méthode lourde à 
mettre en place, qui nécessite une préparation importante. Il a donc fallu trouver une méthode 
de caractérisation ayant la résolution suffisante pour identifier de façon certaine la variété de 
serpentine tout en pouvant être mise en œuvre rapidement et ayant une valeur statistique. La 
microspectrométrie Raman parait être un bon compromis entre représentativité statistique et 
échelle d’observation (Annexe I). Dans le chap. II., il a été montré que les spectres Raman des 
quatre principales variétés de serpentines sont facilement discriminables, particulièrement 
dans la gamme des hautes fréquences, où l’on retrouve le signal lié aux vibrations des 
groupements OH. La méthode est aisée à utiliser, et l’on peut travailler directement sur la 
lame mince. Le temps d’acquisition d’un spectre complet n’excède pas les 5 minutes. De plus, 
pour la plupart des grains sondés, nous nous sommes contentés d’acquérir un spectre dans le 
domaine spectral des modes d’élongation des groupements hydroxyles, ce qui a réduit 
l’identification à moins de deux minutes. 
 
Sur la figure IV.6 sont présentés des spectres Raman dans le domaine d’élongation des 
groupements hydroxyles. Malgré des variations d’intensité, les spectres sont très semblables 
entre eux. En effet, on retrouve sur l’ensemble des spectres les deux bandes les plus intenses, 
systématiquement centrées à 3668 cm-1 et 3698 cm-1. De plus, toutes les contributions 
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mineures sont observées dans l’ensemble des spectres Raman. C’est le cas par exemple de la 
bande visible aux alentours de 3615 cm-1. Il s’agit donc bien dans tous les cas d’antigorites. 
Or, les spectres présentés ont été acquis sur des antigorites ayant enregistré des conditions 
métamorphiques très variées, depuis le faciès éclogitique jusqu’à des conditions schistes 
bleus/verts dans les veines de rétromorphose. 
 
Le spectre de l’antigorite de matrice acquis sur l’échantillon 625-6 (LS) montre un 
léger décalage vers les basses fréquences de la contribution à 3668 cm-1. Cet échantillon est 
caractérisée par la présence fréquente de chlorite (cf. Tableau IV.1). Il est possible que ce 
décalage et l’étalement du signal Raman dans cette gamme de fréquence dérive de 
l’association de ces deux variétés minérales. Une légère variabilité du signal dans les 
fréquences inférieures à 3600 cm-1 est observée. Certains échantillons présentent dans ce 
domaine une bande très étalée. Dans la littérature, cette contribution est expliquée par la 
présence l’aluminium dans la structure, qui renforce des liaisons hydrogène, et parallèlement 
diminue celle des liaisons O-H (Velde & Martinez, 1981). Nous verrons dans le paragraphe 
détaillant la chimie des serpentines si des corrélations entre l’importance de cette contribution 
et la chimie des antigorite est réalisable. Ces spectres ont été acquis sur différents 
échantillons, et surtout, sur des antigorites de différentes formes. Outre les variations de 
conditions de P et T, les antigorites sondées montrent aussi des caractères texturaux variés. 
Dans l’échantillon 623-2 par exemple, elles sont extrêmement cisaillées, alors que celles de 
l’échantillon 623-3 présentent une texture transitionnelle, avec les lattes qui s’interpénètrent. 
De même, alors que certains cristaux d’antigorite ont été sondés au cœur des anciennes 
mailles, figurant l’emplacement d’anciennes olivines, d’autres ont été caractérisés en 
remplacement d’anciens pyroxènes. D’autres enfin ont été observées au cœur de  veines telles 
que celles décrites précédemment, c’est à dire constituées de lattes de serpentines qui 
s’interpénètrent. Malgré toutes ces différences du point de vue originel et textural, le signal 
Raman dans le domaine spectral d’élongation des O-H est pratiquement constant en terme de 
position. Des études (e.g., Beyssac et al., 2002a et b) ont montré que le signal Raman peut 
être un bon indicateur de la mise en ordre des structures. Toutefois, dans le cas présent, 
corréler le signal Raman avec le degré d’ordre des structures n’est pas envisageable. En effet, 
les différentes variétés de serpentines ont des structures cristallographiques complexes, 
caractérisées par un désordre important.  
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Cette étude en spectroscopie Raman a donc permis de montrer que la variété 
majoritaire dans toutes ces serpentinites est l’antigorite. Sur la totalité des serpentinites du 
Monviso, plus de 260 spectres Raman ont été acquis. Il est possible que d’autres variétés de 
serpentines apparaissent au sein de ces échantillons. Cependant, dans le cas présent, nous 
pouvons dire qu’à l’échelle du micron (résolution atteinte en microspectrométrie Raman), les 
échantillons sont homogènes et principalement constitués de grains d’antigorite. 
 
Du point de vue chimique, des analyses réalisées par microsonde électronique 
(Cameca SX 100 – Clermont-Ferrand) montrent que les antigorites qui constituent les 
échantillons du Monviso présentent dans l’ensemble des compositions chimiques similaires 
(Fig. IV. 7). En effet, la majorité des analyses montrent des antigorites présentant des taux de 
substitution total de l’ordre de 10 pds%, avec essentiellement intégration d’aluminium et fer 
dans la structure, et ce dans des proportions équivalentes. Sur la figure IV.7, une série de 
points représentants des analyses sur des antigorites du Lago Superiore montre des taux de 
substitutions plus importantes, c’est à dire une augmentation des concentrations en fer et en 
aluminium. Ces analyses ont été réalisées sur les antigorites de l’échantillon 625-6, qui 
correspond à une serpentinite cisaillée contenant de la chlorite. Or, la chlorite est 
fréquemment associée de façon intime avec l’antigorite (e.g., Grobety, 2003). Ces analyses 
peuvent donc correspondre à un mélange d’antigorite et de chlorite. 
 
Les autres minéraux présents  
 
Hormis les antigorites, qui représentent la population minérale dominante dans tous les 
échantillons (excepté 625-6 dans le Lago Superiore et 624-1 dans le Viso Mozzo qui 
correspondent tous les deux à des échantillons largement rééquilibrés sous le faciès schistes 
verts), on trouve quelques autres minéraux dans les serpentinites du Monviso. 
 
Les pyroxènes sont rares dans les serpentinites du Monviso. Quelques uns ont été 
observés dans la serpentinite 623-2 (Lago Superiore). Cependant, ils ne sont qu’à l’état de 
reliques issues du protolite. En effet, ces pyroxènes sont largement serpentinisés et 
intensément déformés. De plus, les antigorites qui les entourent sont déformées à leur contact. 
D’après les analyses effectuées à la microsonde électronique, ces pyroxènes entrent dans le 
domaine des endiopsides, c’est à dire des clinopyroxènes calciques (Fig. IV. 8). La présence 
d’enstatite, qui aurait pu marquer des pressions élevées (cf chap. I) n’a pas été mise en  



















Figure IV.7. Analyses chimiques des serpentines dans les échantillons de l’unité du Monviso. Les 
carrés  représentent les analyses de serpentines du Lago supériore, les losanges celles du Passo Gallarino et les 















Figure IV.8. Analyses chimiques des pyroxènes observés dans l’échantillon 623-2. 
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en évidence dans les échantillons du Monviso, ce qui confirme une origine primaire de ces 
minéraux plutôt qu’une provenance métamorphique. Toutefois, on observe très localement 
dans la matrice serpentineuse quelques rares diopsides néoformés. A l’opposé des pyroxènes 
reliques, ils sont de petite dimension, ne sont pas serpentinisés, et ils ne présentent pas de 
structures liées à la déformation (extinction roulante par exemple, liée à la formation de sous-
joints de grain). Ces pyroxènes, de même composition que les pyroxènes primaires, ont 
vraisemblablement cristallisé pendant la déformation, le calcium nécessaire à leur 
cristallisation pouvant être fourni par la dissolution des pyroxènes primaires.  
 
Dans les serpentinites du Monviso, la plupart des oxydes sont des magnétites. C’est 
par exemple le cas dans les échantillons où ils soulignent les anciennes textures maillées (cf. 
Tableau IV.1). Toutefois, il arrive qu’au cœur de certains oxydes, généralement de grande 
taille et largement altérés, on trouve des cœurs de chromite, avec des pourcentages de chrome 
variables, entourés d’une couronne de magnétite purement ferrifère (Tableau IV.2). Les 
spinelles chromifères sont réputés pour être de bons indicateurs pétrogénétiques pour 
l’ensemble des processus magmatiques (e.g., Power et al., 2000 ; Guillot et al., 2000). Mais 
leur rareté (analyses cohérentes obtenues seulement sur la serpentinite 625-6 de Lago 
Superiore) ne nous permet pas de les utiliser sur les serpentinites du Monviso.  
 
échantillon 625-6 625-6 625-6 625-6 
SiO2 0,171 0,178 0,009 0,111 
MgO 0,653 0,567 1,386 0,912 
Al2O3 0,119 0,104 0,094 0,053 
TiO2 0,018 0,035 0,21 0,148 
FeO 70,031 68,334 59,989 65,671 
Cr2O3 20,973 22,711 27,515 22,069 
NiO 0,556 0,51 0,41 0,557 
MnO 1,632 1,916 4,407 3,765 
FeO 28,02 27,98 23,86 24,96 
Fe2O3 47,49 45,77 40,05 45,34 
total 99,64 99,77 97,95 97,91 
 
Tableau IV.2. Analyses chimiques représentatives de spinelles chromifères obtenues par microsonde 
électronique (Cameca SX 100 Clermont-Ferrand) 
 
La dernière espèce minérale à avoir été mise en évidence dans ces échantillons 
correspond à la chlorite. Les analyses chimiques effectuées sur ces chlorites indiquent qu’il 
s’agit de clinochlore, variété magnésienne relativement pauvre en aluminium. Ces chlorites 
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semblent se former aux dépens de l’antigorite lors du trajet rétrograde particulièrement bien 
enregistré par certains échantillons (625-6 dans le Lago Superiore) (Fig. IV.5.f).  
 
Cette étude pétrologique a permis de distinguer les serpentinites préservées des 
serpentinites ayant été rééquilibrées sous le faciès des schistes bleus à verts. Dans la mesure 
où nous intéressons aux microstructures face des antigorites de haute pression, les 
échantillons n’ayant pas enregistré déformation ont été sélectionnés pour l’étude en MET. 
Outre les veines de rétromorphose, plus ou moins abondantes selon l’échantillon, les 
serpentinites présentent des textures assez homogènes. De ce fait, les différentes préparations 
de MET prélevées dans chaque lame mince et présentent des objets qui peuvent être 
considérés comme similaires. L’ensemble des cristaux étudiés provenant de serpentinites 
d’une même unité intégrerons donc les statistiques pour chaque gamme de conditions 
métamorphiques sans que cela pose problème. 
 
Par contre, malgré des sauts importants de pression paroxysmale – de l’ordre de 7 
kbars – on ne distingue pas au niveau pétrologique de différences importantes dans 
l’ensemble des échantillons de serpentinites du Monviso. L’absence de marqueurs 
pétrogénétiques s’explique simplement par le fait que les serpentinites du Monviso ont subi 
des conditions métamorphiques qui s’inscrivent dans le champ de stabilité de l’antigorite (cf. 
chap.I.3). En effet, la teneur en aluminium observée dans les serpentinites du Monviso 
augmentent leur stabilité thermique. En effet, d’après Bromiley & Pawley (2003), une teneur 
en aluminium de 3%, c’est à dire équivalente voire inférieure à celle mis en évidence dans les 
antigorites du Monviso (cf. Fig. IV.7 et annexe VI) augmenterait sa stabilité vers des 
températures plus élevées. Ainsi, l’antigorite demeure  stable dans les conditions subies par 
l’ensemble des sous unités du Monviso.  
 




Comme nous l’avons vu ci dessus, la sélection des échantillons puis des zones à 
observer en MET constitue une étape primordiale pour réaliser une étude statistique des 
microstructures de l’antigorite. En effet, comme cela déjà été largement souligné, la MET,  
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particulièrement en haute résolution (HR) ne permet la caractérisation que d’un nombre réduit 
de cristaux puisque seul un nombre limité de cristaux peut être amené en incidence de Bragg 
correcte et donc révéler les microstructures. De plus, comme nous l’avons montré lors de 
l’étude des serpentinites cubaines, les antigorites doivent être orientées selon la direction 
d’observation [010], car c’est selon cette direction que les variations microstructurales sont les 
plus visibles. Quelques cristaux ont été orientés selon la direction [100], et ont présenté des 
microstructures assez monotones (Fig. V.9), similaires à celles observées dans les échantillons 
cubains (cf. chap. III). Une variation microstructurale au polytype monoclinique à 1 couche 
est visible sur la micrographie électronique de la figure IV.9.a. avec apparition de domaines 
d’empilement polytypique à 2 couches. Cette variation n’apparaît pas clairement sur le cliché 
de diffraction (Fig. 9.b) car le domaine désordonné sélectionné est plus grand que celui 
représentant le polytype à 2 couches. Ces traînées diffuses reflètent d’un désordre important 
selon c*. Par contre, les autres défauts, du type maclage ou dislocation de modulation, ne sont 
pas clairement observable selon cette direction. De même, aucune information n’est donnée 
sur la longueur d’onde de modulation, seul paramètre de maille variable dans l’antigorite. 
 
Rappelons ici que l’étude en MET des serpentinites cubaines a suggéré une tendance 
selon laquelle les antigorites ayant enregistré des conditions métamorphiques élevées (faciès 
éclogitique) présentent des microstructures ordonnées. A l’opposé, les antigorites ayant 
enregistré des conditions moins sévères (amphibolite) présentent des microstructures 
beaucoup plus désordonnées. Dans le but de réaliser une étude plus statistiquement 
représentative, les serpentinites alpines ont été étudiées intensivement en MET. Les résultats 
présentés ici reposent sur l’étude statistique de près d’une centaine de clichés de diffraction 
d’antigorites orientée chacune selon la direction d’observation [010] (Annexe IV). 
 
Dans cette section, les enregistrements des conditions métamorphiques seront discutés 
en terme de variation de la longueur d’onde de modulation, mais aussi en terme de 
proportions de défauts, en restant toutefois prudent sur la représentativité de ces proportions. 
Les zones étudiées en MET ont été sélectionnées au sein des lames minces caractérisée par 
l’absence de marque évidente de rétromorphose au sein des échantillons et la préservation des 
caractères du pic métamorphique. Cependant, il est indispensable de rappeler que la présence 
de veines de rétromorphose non décelables au sein des serpentinites sélectionnées par l’étude 
en microscopie optique n’est pas exclue. En effet, la totalité des échantillons montrent, en 
quantité plus ou moins importante, ces veines de rétromorphose. 




































Figure IV.9. Micrographie haute résolution d’un
cristal d’antigorite observé selon la direction
[100]. Le désordre selon la direction c* est 
particulièrement bien visible sur le cliché de
diffraction associé, où les taches des rangées
latérales 0kl (k ≠3n) sont affectées par des
traînées diffuses selon cette direction. 
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 Comme nous l’avons dit dans le chapitre précédent, les échantillons provenant de 
l’unité du Monviso ont été prélevés au sein de trois sous unités, chacune caractérisée par des 
conditions métamorphiques différentes. Ainsi, les échantillons du Lago Superiore montrent 
les conditions éclogitiques les plus sévères et celles du Viso Mozzo ont enregistré des 
conditions à la transition entre le faciès schistes bleus et le faciès éclogitique, c’est à dire 
moins sévères. Les échantillons sélectionnés pour cet étude sont donc les suivants : 
 
623-3 pour le Lago Superiore 
624-7 et 624-8 pour le Passo Gallarino 
624-2 et 627-1pour le Viso Mozzo. 
 
IV.5.2. Variations de la longueur d’onde de modulation 
 
Dans un premier temps, nous allons nous intéresser aux variations de la longueur 
d’onde de modulation observée au sein des cristaux d’antigorite. En effet, cette dimension 
correspond à un paramètre très variable dans l’antigorite. De plus, des auteurs ont déjà évoqué 
une possible corrélation des variations de longueur d’onde de modulation avec des paramètres 
physiques tels que la température (Mellini et al., 1987 ; Wunder et al., 2001). Nous allons 
donc chercher à savoir si cette dimension peut être corrélée avec les variation selon un 
gradient métamorphique que HP-BT.  
 
Après l’étude de nombreux cristaux orientés selon [010] (cf. Annexe IV), un premier 
résultat montre qu’aucune variation polysomatique intra cristalline n’a été observée dans les 
antigorites du Monviso. Autrement dit, les modulations conservent une dimension régulière 
au sein de chaque monocristal (Fig. IV.10, 11, mais aussi IV.14, 15 et 16). A proximité d’une 
dislocation de modulation, la longueur d’onde peut légèrement varier, comme l’illustre la 
micrographie électronique de la figure IV.10. Mais cette variation reste très localisée, et n’est 
donc pas significative d’un désordre polysomatique intracristallin important. La régularité de 
modulation est d’ailleurs visible sur le cliché de diffraction, où les rangées h0l ne sont pas 
affectées par des traînées diffuses selon le vecteur réciproque a* mais au contraire présentent 
des taches discrètes (Fig. IV.11). En effet, l’apparition de traînées diffuses selon a* 
indiquerait une perte de périodicité dans cette direction et donc un désordre polysomatique. 
La régularité de la longueur d’onde de modulation est donc décelable sur les micrographies 
électroniques ainsi que sur les clichés de diffraction.  





















Figure IV.10. Micrographie électronique d’un cristal d’antigorite. La longueur d’onde de modulation est 
















Figure IV.11. Cliché de diffraction d’une 
antigorite ordonnée selon a*. Aucune traînée 
diffuse n’affecte les les taches de diffraction 
selon a*. La partie encadrée sur le cliché est 
aussi présentée en haut de la figure 
(échantillon 623-3, LS). 
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Dans le cas présent, la seule variabilité en terme de longueur d’onde de modulation n’a 
pu être mise en évidence qu’en comparant les valeurs de m entre différents cristaux 
d’antigorite, soit des variations intergrains. En effet, alors que chaque monocristal d’antigorite 
provenant des trois unités du Monviso présente une longueur d’onde de modulation constante, 
l’ensemble des longueurs d’onde déduites de l’étude couplée des clichés de diffraction et des 
images haute résolution s’est avéré variable d’un cristal à l’autre. Les histogrammes de la 
figure IV.12. représentent les proportions selon lesquelles la longueur d’onde de modulation 
varie dans les échantillons des trois unités. Les résultats sont présentés en terme de variation 
du paramètre m. En effet, m correspond au nombre de tétraèdres dans la modulation et est le 
plus souvent utilisé pour décrire le polysomatisme de l’antigorite (cf. chap. I). 
 
Les résultats montrent dans un premier temps que les valeurs de m des cristaux 
d’antigorite au sein d’un même site d’échantillonnage (VM, LS ou PG) présentent des 
variations significatives. Une valeur de m n’est donc pas représentative d’un échantillon et 
donc d’un domaine précis de pression et de température. En effet, dans le cas du Lago 
Superiore seule la serpentinite 623-3 a été étudiée en MET. Or, la valeur de m varie de 17 à 
20. Il n’est donc pas possible d’expliquer cette variabilité comme un artefact lié à l’étude de 
plusieurs échantillons. En terme de longueur d’onde de modulation, la variation s’étend de 
38.1 Å (m = 15) à 51.7 Å (m = 20). Ces variations sont importantes (plus de 13.5 Å de 
différence entre les deux extrêmes), mais sont du même ordre que celles observées par 
exemple dans les antigorites de BP-HT de Mellini et al. (1987) où la variation de la longueur 
d’onde moyenne dans les cristaux varie de 35.4 à 46.2 Å. Cette distribution des longueurs 
d’onde est similaire dans les trois sites, même si dans les échantillons du Passo Gallarino (Fig. 
IV.11.c) elle est légèrement inférieure. 
 
Afin de tenir compte non seulement de la valeur la plus représentée mais aussi de la 
distribution, des moyennes pondérées accompagnées de leur écart-type ont été calculées à 
partir des données représentées par les histogrammes. Les résultats sont portés sur la figure 
IV.13 où ils sont représentés en fonction des conditions de pression et de température. Cette 
moyenne pondérée confirme la différence de la valeur moyenne de m entre les trois sites. 
Aucune corrélation ne peut être établie entre la valeur de m et la pression (Fig. 13.a). En effet, 
le Passo Gallarino et le Viso Mozzo ont subi des conditions de pression similaires, et pourtant 
présentent des moyennes différentes. Par contre, la figure IV.13.b montre une croissance de la 
valeur moyenne de m depuis le Passo Gallarino jusqu’au Lago Superiore, c’est à dire en  



































Figure IV.13. Représentation graphique des moyennes pondérées et des écarts type de la valeur de m calculés 
pour les trois séries d’échantillons répartis a) en fonction de la pression, b) en fonction de la température. Les 
barres verticales affectées à chaque point représentent les écarts type (pour données, cf. annexe IV) 
Figure IV.12. Histogrammes représentants la 
variation de la longueur d’onde de modulation (A) 
dans les antigorites des trois sites : LS) Lago 
Superiore (échantillon 623-3), PG) Passo Gallarino 
(échantillons 624-7 et 624-8) et VM) Viso Mozzo 
(échantillon 624-2, 624-10, 627-1) ici exprimée par le 
paramètre m en fonction du nombre de cas observés 
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fonction de la température. Des études ont suggéré que la valeur de m, et corrélativement la 
longueur d’onde de modulation, diminue quand la température de cristallisation augmente, et 
ce sans que la pression ait un effet sur cette valeur (Trommsdorff, 1983 ; Mellini et al., 1987 ; 
Wunder et al., 2001). Ici, nous observons effectivement une légère corrélation entre la valeur 
de m et la température, mais cette tendance est inversée par rapport à celle proposée par les 
travaux précédents. Notons toutefois que les valeurs présentées pour les antigorites du Lago 
Superiore, du Passo Gallarino et du Viso Mozzo, même si elles sont légèrement différentes, 
sont dans le même écart type. Par contre, malgré cette distribution, les antigorites du VM et 
du LS présentent la même valeur pic de m (m = 19) et les antigorites du PG ne diffèrent que 
d’un tétraèdre par longueur d’onde, soit m = 18. 
 
IV.5.3. Polytypisme dans les antigorites du Monviso 
 
Sur la base des observations réalisées en MET, toute une gamme de variations 
microstructurales a été mise en évidence dans les cristaux d’antigorite orientés sous le 
microscope selon la direction d’observation [010]. En effet, les défauts présentés dans le 
chapitre I ont tous été observés dans ces antigorites, à l’exception comme nous venons de le 
voir des variations polysomatiques intracristallines.  
 
Malgré l’importante variabilité des microstructures observées dans les antigorites du 
Monviso, une tendance générale peut toutefois être mise en évidence. Dans ce cas, nous 
pouvons choisir le terme de "microstructure type", en gardant à l’esprit que des variations, 
pouvant être importantes, sont observées au sein du même échantillon. Cette microstructure 
type est caractéristique des échantillons du Lago Superiore, du Viso Mozzo ou encore du 
Passo Gallarino (Fig IV.14, 15 et 16).  
 
La caractéristique la plus évidente observable sur les micrographies électroniques 
haute résolution et qui a déjà été discutée dans la section précédente, réside dans la régularité 
de la longueur d’onde de modulation au sein des monocristaux. Le deuxième type de variation 
microstructurale mis en évidence au cours de cette étude correspond au polytypisme de 
l’antigorite. De part sa structure ondulée et la présence des structures de type talc (TOT) au 
niveau des zones d’inversion de polarité des couches, les variations polytypiques de  
 
 




























Figure IV.14. a) Micrographie électronique haute résolution présentant les microstructures d’un cristal 
d’antigorite provenant de la serpentinite 623-3 (Lago Superiore). Ce cristal est observé selon la direction [010]. 
b) représente un agrandissement de la partie encadré dans la photographie  (PM : plan de macle), c) correspond à 
un cliché de diffraction résultant d’un cristal présentant des microstructures similaires. Les flèches pleines 
montrent les taches de diffraction dérivant de la présence de macles dans le cristal, les flèches en tirets montrent 
une intensification correspondant à l’apparition locale de polytypes à 2 couches.  
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l’antigorite ont moins de liberté que dans le cas de la lizardite. Autrement dit, il est plus 
compliqué de faire varier le mode d’empilement de l’antigorite car de plus nombreuses 
contraintes cristallographiques doivent être respectées. Toutefois, il est fréquent de rencontrer 
dans l’antigorite des polytypes à 2 couches, dont la périodicité selon c* est doublée par 
rapport au polytype à 1 couche. Sur les micrographies électroniques des figures IV.14 et 
IV.15, qui présentent des antigorites du Lago Superiore (IV.14) et du Passo Gallarino (IV.15), 
des domaines à 2 couches apparaissent localement. Toutefois, le mode d’empilement observé 
au sein de ces cristaux d’antigorite correspond majoritairement à un polytype monoclinique à 
1 couche, avec une épaisseur de feuillet de 7.26 Å. En effet, la zone encadrée sur la figure 
IV.14 (antigorite du Lago Superiore), qui montre à faible grossissement des contrastes 
pouvant rappeler un domaine polytypique à 2 couches, n’est en fait qu’un polytype à 1 couche 
(cf. Fig. IV.15.b). Par contre, on observe de petits domaines au sein desquels apparaissent 
quelques feuillets à 2 couches, dont l’épaisseur atteint 14.6 Å en bas de la micrographie 
IV.14. Les clichés de diffraction confirment la faible proportion de domaines à 2 couches au 
sein des cristaux (Fig. IV.14.c et 15.b). En effet, l’apparition de domaines polytypiques à 2 
couches ne se manifeste dans l’espace réciproque que par une légère augmentation de 
l’intensité diffusée à mi-chemin entre les taches 00l et h0l. Ces domaines a 2 couches sont 
donc relativement rares dans les cristaux d’antigorite, puisque qu’une antigorite dont 
l’empilement serait principalement de type 2 couches présenterait un cliché de diffraction où 
les réflexions soulignant la périodicité à 14.6 Å seraient de même intensité que les autres 
taches de diffraction.  
 
La plupart des cristaux observés, comme par exemple celui présenté sur la figure 
IV.16 représentant une antigorite du Viso Mozzo ne présentent aucun domaine à 2 couches. 
C’est visible sur la micrographie électronique, mais aussi sur le cliché de diffraction où la 
périodicité selon c* est de 7.2 Å.  
 
Les histogrammes présentés sur la figure IV.17 confirment en effet que les polytypes à 
2 couches sont rares dans les antigorites du Monviso. De plus, lorsqu’ils apparaissent dans les 
cristaux d’antigorite, ces polytypes ne correspondent seulementqu’ à des domaines restreints, 






































Figure IV.15. a) Micrographie électronique haute résolution d’un cristal d’antigorite issu de la serpentinite 624-
7 (Passo Gallarino) observé selon la direction [010] (DM : dislocation de modulation, FE : faute d’empilement 
simple), b) présente le cliché de diffraction associé à l’image. La flèche pleine indique l’apparition des taches de 
diffraction résultant des domaines maclés dans le cristal, les flèches en tirets indique des taches de diffraction 
peu intenses montrant l’apparition de domaine à deux couches. 

































Figure IV.16. a) Micrographie électronique haute résolution d’un cristal d’antigorite issu de la serpentinite 624-
2 (Viso Mozzo) observé selon la direction [010] et b) correspond au cliché de diffraction associé. 

















Figure IV.17. Histogrammes représentants les proportions de polytypes à 1 couche et à deux couches rencontrés 
dans les antigorites du Lago Superiore (LS), du Viso Mozzo (VM) etdu Passo Gallarino (PG). Ces proportions 
dérivent de l’étude des clichés de diffraction (Annexe VI). En blanc sont présentés les proportions de polytypes à 

















Figure IV.18. Microphotographies électroniques faible grossissement de cristaux d’antigorite (serpentinite 624-
7 – Passo Gallarino), a) cristal trapu sans direction préférentielle de croissance, b) cristal d’antigorite allongé 
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D’après ces résultats, on observe une légère tendance selon laquelle la proportion de 
polytypes à 2 couches augmente avec le degré métamorphique. En effet, la serpentinite 623-3 
du Lago Superiore présente environ 20% de cristaux d’antigorite où apparaissent des 
domaines d’empilement à 2 couches, alors que les serpentinites du Viso Mozzo (624-2, 624-
10, 627-1) en montrent moins de 10%. Plusieurs travaux notent une augmentation de la 
période des polytypes avec la pression à température quasiment constante (Jullien, 1995 ; 
Jullien et al., 1996 ). Or, ces domaines de polytypisme à 2 couches n’ont pas été mis en 
évidence dans les antigorites éclogitiques de Cuba, mais dans les antigorites rééquilibrées lors 
de la rétromorphose (zone de Zaza). Ces résultats sont donc à priori contradictoires. 
Cependant, les antigorites de la zone de Zaza à Cuba (amphibolites de bas degré) ont 
enregistré des conditions de température plus élevées que les serpentinites éclogitiques du 
massif de l’Escambray. Il n’est donc pas exclu que ces polytypes à 2 couches soient liées à 
des conditions de température élevées, quelques soient les conditions de pression.  
 
IV.5.4. Défauts microstructuraux dans les antigorites du Monviso 
 
Du point de vue morphologique, les antigorites du Monviso arborent en général un 
aspect trapu, sans réelle direction préférentielle d’allongement (Fig. IV.18.a). La taille des 
cristaux est assez variable au sein des échantillons, allant de quelques dizaines de nanomètres 
à plusieurs microns. Dans les mêmes échantillons, certains cristaux présentent une direction 
préférentielle d’allongement (Fig. IV.18.b). La direction de croissance préférentielle 
correspond toujours à la direction de modulation, c’est à dire a. Ces cristaux allongés ne sont 
pas fréquents dans ces échantillons, la majorité des antigorites présentant un habitus plutôt 
trapu. Ces deux types de morphologie sont observables dans tous les échantillons du 
Monviso.  
 
Une vue générale montre que les cristaux d’antigorite présentant ce que nous avons 
appelé une "microstructure type" sont constitués d’un empilement régulier de feuillets, 
généralement selon une séquence à 1 couche. Ces antigorites sont peu affectées par des 
défauts, mais présentent néanmoins quelques domaines désordonnés (Fig. IV.14, 15 et 16). En 
effet, si l’on prend par exemple l’antigorite de l’échantillon 623-3 (Lago Superiore, Fig. 
IV.14), la surface la plus importante (approximativement 70 %) est parfaitement ordonné. Le 
reste du cristal est affecté par des fautes dans la séquence d’empilement (macles et fautes 
d’empilement simples essentiellement). Or, le cliché de diffraction présenté sur la figure 
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IV.14.c montre lorsque les domaines désordonnés représentent 30% du cristal, des traînées 
diffuses affectent déjà les taches de diffraction selon la direction c*. Ces traînées diffuses 
matérialisent dans l’espace réciproque la présence de défauts plans dans l’agencement des 
feuillets perpendiculairement à la direction d’empilement. Les histogrammes présentés dans la 
figure IV.19 représentent la proportion d’antigorites ordonnées (c’est à dire dont les clichés de 
diffraction ne présentent pas de traînées diffuses selon c*) par rapport aux antigorites 
désordonnées. Notons que la microstructure type, quelque que soit le site, présente des 
domaines ordonnés allant de 60 à 90% en moyenne. La densité de défauts n’étant pas 
calculable précisément, en particulier parce qu’elle n’est pas homogène au sein des cristaux, 
le désordre sera évalué selon la proportion d’antigorites ordonnées face aux antigorites 
désordonnées.  
 
On constate que la proportion des cristaux ordonnés par rapport aux cristaux 
désordonnés est légèrement variable selon les sites d’échantillonnage. En effet, les antigorites 
étudiées dans les serpentinites 624-2, 624-10 et 627-1 (Viso Mozzo) sont les plus ordonnées, 
avec près de 65% de cristaux peu fautées. Les serpentinites 624-7 et 624-8 (Passo Gallarino) 
présentent à l’opposé les antigorites présentant le plus fort taux de désordre. Rappelons ici que 
ces deux unités ont subit des conditions métamorphiques similaires. Les antigorites de 
l’échantillon 623-3 (Lago Superiore) présentent un taux intermédiaire d’environ 50% de 














Figure IV.19. Histogrammes représentants les proportions de cristaux ordonnés (en blanc) et de 
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Le type de défaut le plus fréquemment rencontré dans les antigorites du Lago 
Superiore correspond aux fautes d’empilement simples et plans de macles. Ces défauts, 
observables sur les figures IV.14, 15 et 16, affectent la structure en décalant deux feuillets 
successifs de A/2, c’est à dire d’une demi longueur d’onde (cf. chap. I). Des observations en 
MET, associées à des considérations cristallographiques, suggèrent que ces fautes peuvent 
correspondre à des défaut de croissance. La micrographie électronique présentée dans la 
figure IV.20.a montre un domaine maclé dont l’épaisseur varie latéralement. Sur la 
micrographie V.20.b, on voit une faute d’empilement qui n’affecte pas l’ensemble du cristal, 
mais qui montre une interruption de propagation et passe latéralement à un empilement 
ordonné. En première approximation, on peut supposer que ce type de fautes dérive de 
l’application d’une contrainte cisaillante. En effet, de telles fautes d’empilement sont 
caractérisées par un glissement des feuillets les uns par rapport aux autres selon la direction a. 
De plus, la structure ondulée et les structures de type talc au niveau des inversions de polarité 
des couches semblent ne pas faciliter ce type d’opération. On peut penser qu’il est justement 
nécessaire d’envisager la présence d’une contrainte pour obtenir ce type de structure. Cela dit, 
outre le décalage de A/2 des feuillets, ce défaut d’empilement est aussi caractérisé par un 
renversement des feuillets, qui permet d’ajuster le déphasage (cf. chap. I). Or, ce 
renversement des feuillets est difficilement réalisable après la cristallisation du cristal. De 
plus, les macles de croissance sont généralement droites, ce qui permet en général de les 
différencier des macles mécaniques (e.g., Blenkishop, 2000). Enfin, les antigorites étudiées 









Figure IV.20. a) zone maclée affecté par une faute d’empilement et qui passe latéralement à un empilement 
ordonné (623-3), b) Faute d’empilement qui passe latéralement à un empilement ordonné (624-8) 
 
Des macles affectent les cristaux d’antigorite de tous les sites de la zone d’étude 
(figures IV.14, 15 et 16). Dans la majorité des cristaux caractérisés en MET, les domaines 
maclés avec décalage des feuillets affectent des domaines restreints dans les antigorites 
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(moins de 20% du cristal, comme c’est le cas par exemple sur la micrographie IV.14.a 
représentant une antigorite du Lago Superiore).  
 
Les proportions de cristaux affectés par des macles sont présentés sur la figure IV.21. 
Ces macles affectent une proportion importante des cristaux d’antigorite du Passo Gallarino et 
du Viso Mozzo (Fig. IV.21). Elles sont moins fréquentes dans les antigorites de plus haut 
degré métamorphique (Lago Superiore).  
 
Fréquemment, ces macles se manifestent par une variation de l’angle β de part et 
d’autre du plan de macle. Cette variation résulte du décalage des feuillets (offset). La figure 
IV.20a montre effectivement ce type de structure où de part et d’autre du domaine maclé, 
l’antigorite présente une séquence d’empilement dite normale, de type monoclinique à 1 
couche, (avec un angle β d’environ 91°), alors que la zone entre les deux plans de macles 
(notée M) montrent des feuillets décalés (offsets) les uns par rapport aux autres, c’est à dire 














Figure IV.21. Histogrammes représentants les proportions de cristaux présentant des domaines maclés (en gris) 
et de cristaux non maclés (en blanc). Ces proportions dérivent de l’étude des clichés de diffraction (Annexe VI). 
 
Les offsets ne sont pas toujours visibles sur l’image haute résolution. Ils apparaissent 
par contre nettement sur les clichés de diffraction, et se manifestent par un décalage des 
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également traduire la présence d’une contrainte cisaillante lors de la croissance de l’antigorite. 
Ces décalages de feuillets accompagnent généralement les macles et sont relativement 
fréquents dans les antigorites du Monviso (Fig. IV.22). Quelques cristaux montrent des offsets 
qui affectent la totalité du cristal. Ces décalages se manifestent sur les clichés de diffraction 
par un basculement de la direction de modulation par rapport à celle de la maille de la sous 















Figure IV.22. Histogrammes représentants les proportions de cristaux présentant des offsets (en gris) et de 
cristaux ne présentant pas ce type de défauts (en blanc). Ces proportions dérivent de l’étude des clichés de 
diffraction (108 clichés). 
 
 
Nous avons jusqu’ici évoqué les microstructures les plus statistiquement 
représentatives des antigorites du Monviso. La microstructure type, quelque soit le site 
d’échantillonnage de l’antigorite, est donc représentée par des cristaux généralement trapus, 
avec des domaines ordonnées représentant entre 60 et 90 % du cristal. Les zones 
désordonnées sont caractérisées par l’apparition de fautes d’empilement (simple ou plan de 
macle). La figure IV.23 permet d’imager des cristaux présents dans les différents sites et se 
différenciant de cette microstructure type. La micrographie IV.23a présente un cristal 
d’antigorite parfaitement ordonné, avec de rares fautes d’empilement. Ce type de cristal 
rappelle les cristaux mis en évidence dans les serpentinites éclogitiques du massif de 

















































Figure IV.23. Micrographies électroniques d’antigorites observées selon [010]. a) antigorite parfaitement 
ordonnée avec de rares fautes d’empilement (PG), b) antigorite présentant de nombreuses dislocations de 
modulations (VM), c) antigorite affectées par de nombreux défauts plans (PG) 
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importantes de dislocations de modulation (Fig. IV.23b). Or, ce type de défaut est dans 
l’ensemble assez rare dans les antigorites du Monviso. Enfin, quelques cristaux présentent une 
proportion importante de défauts plans, ce qui leur confère une structure hautement 
désordonnée (Fig. IV.23c). Ces variations microstructurales , même si elles ne représentent 
pas la majorité des cristaux, restent fréquentes. De plus, elles se produisent non seulement au 
sein du même échantillon, mais aussi à l’intérieur de la même préparation pour la MET. 
 
IV.6. Discussion  
 
En raison du manque d’outils permettant de réaliser des estimations 
thermobarométriques fiables directement sur les serpentinites, le choix du cadre d’étude pour 
ce travail s’est porté sur le massif du Monviso. Ce massif, appartenant aux Alpes 
Occidentales, présente le double avantage d’être constitué d’importantes masses de 
serpentinites associées aux roches basiques de HP-BT et d’avoir été l’objet de nombreuses 
études, dont certaines sur les conditions enregistrées lors du métamorphisme alpin (Blake et 
al., 1995 ; Messiga et al., 1999 ; Schwartz et al., 2000). Par le biais d’une campagne 
d’échantillonnage minutieuse, il a été possible de corréler les conditions métamorphiques 
estimées sur les métabasites des trois sites présentés dans cette étude à celles subies par les 
serpentinites. Les échantillons proviennent de trois sites dans le massif du Monviso, qui 
présentent un gradient de pression de l’ordre de 7 kbars accompagné de variations de 
température d’environ 150°C. 
 
 L’étude pétrologique des serpentinites alpines a confirmé que les antigorites sont 
stables sur une grande gamme pression – température. En effet, les conditions enregistrées par 
les serpentinites étudiées s’inscrivent le long d’un gradient caractéristique du métamorphisme 
régional de HP-BT et aucune réaction métamorphique n’a été observée dans ces échantillons. 
Pourtant, si l’on considère les conditions pression – température estimées pour le Lago 
Superiore (P>24 kbars et T = 620 ±50°C, Messiga et al., 1999 ; P = 19 ± 2 kbars et T = 580 ± 
40°C ; Schwartz et al., 2000), la réaction de déstabilisation partielle de l’antigorite (1) aurait 
dû être recoupée dans tous les échantillons, et de l’olivine aurait dû apparaître.  
 
  antigorite + brucite → olivine + H2O   (1)  
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Cela étant, Bromiley & Pawley, (2003) ont montré que l’aluminium augmente la 
stabilité thermique de l’antigorite. La figure IV.7 montre que les antigorites contiennent toutes 
quelques pds% d’Al2O3 (environ 3% pondéral). D’après Bromiley & Pawley (2003), une 
augmentation de près de 40°C de la réaction de déstabilisation totale de l’antigorite est 
atteinte pour une substitution de l’ordre de 3.06 pds%, ce qui est du même ordre que le taux 
de substitution dans l’ensemble des serpentinites du Monviso. De plus, le terme brucitique 
dans l’équation indique que pour que cette réaction soit recoupée, il doit nécessairement y 
avoir un apport en magnésium, vraisemblablement via les fluides. Cela traduit le déficit de 
magnésium dans l’antigorite pour produire de l’olivine. Sans cet apport, la réaction ne se 
produit pas, et c’est ce qui semble se produire dans les serpentinites du Monviso. Donc, 
malgré un échantillonnage couvrant une gamme de pression température allant de 12 à 19 
kbars pour des températures allant de 460 à 580°C, soit un enfouissement de 30 à 70 km, 
aucune réaction minéralogique n’est observable dans ces roches.  
 
En considérant l’ensemble des serpentinites du Monviso, deux types de textures ont 
été mise en évidence, sans lien particulier avec le site d’échantillonnage, et par là même avec 
les conditions P-T. Nous avons distingués les serpentinites ayant préservé des traces de la 
texture océanique originelle (623-3 dans le Lago Superiore ; 624-7 et 624-8 dans le Passo 
Gallarino ; 624-2 , 624-3, 624-4, 624-10, 624-10 et 627-1 pour le site du Viso Mozzo) des 
serpentinites déformées lors de la rétromorphose. Malgré la trace des mailles soulignées par 
les magnétites, ces serpentinites présentent une texture interpénétrative constituée 
d’antigorites, traduisant la recristallisation des serpentines océaniques lors du métamorphisme 
alpin. Les serpentinites cisaillées (623-2, 625-6 pour le Lago Superiore, et 624-9 pour le Passo 
Gallarino) au sein desquelles apparaissent fréquemment des chlorites, ont largement 
enregistré la déformation rétromorphique. En effet, ce minéral est particulièrement abondant 
sous les conditions métamorphiques du faciès des Schistes verts, par définition (e.g., Laird, 
1988). Le fait de trouver dans un même site des serpentinites préservées dans une matrice de 
serpentinites extrêmement cisaillées confirme la localisation importante de la déformation au 
sein des serpentinites (Hermann et al., 2001).  
 
L’étude en microspectroscopie Raman, utilisée pour la caractérisation des serpentines 
dans l’ensemble des serpentinites, n’a pas permis de mettre en évidence une corrélation entre 
le signal Raman et l’histoire métamorphique enregistrée par les serpentines. Cela était 
suspecté dans le domaine des basse fréquence dans la mesure où l’étude HP des serpentine a 
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montré que les feuillets sont peu affectés par les variations de pression. De plus, à basse 
fréquence, les modes dus aux liaisons octaédriques sont convolués (complexité de la structure 
de l’antigorite) et les liaisons tétraédriques sont difficilement identifiables (cf. chap. II). Dans 
le domaine d’élongation des groupements OH, aucune variation corrélable au degré 
métamorphique n’a été observée. Le traçage des conditions métamorphiques proposé par 
Beyssac et al. (2002 a et b) n’est donc pas réalisable sur les antigorites.  
 
 L’étude en MET des antigorites du Monviso montre que les variations polysomatiques 
intracristallines sont corrélables aux conditions métamorphiques. Dans ces échantillons de 
HP-BT, aucune variation polysomatique intracristalline n’a été observée. En cela, nous 
rejoignons les observations réalisées sur les antigorites de Cuba Central, où ce type de 
désordre n’a pas non plus été mis en évidence en MET. Or, les antigorites de bas degré 
métamorphique, telles que celles de Val Malenco (Mellini et al., 1987) ou les antigorites de 
veines (Viti & Mellini, 1996), ont la caractéristique de présenter des variations 
polysomatiques importantes à l’échelle du cristal. Dans des antigorites de matrice ayant 
cristallisé aux alentours de 550°C lors d’un épisode de métamorphisme de contact, Mellini et 
al. (1987) ont mis en évidence ces variations de longueur d’onde de modulation pouvant être 
très importantes. Au sein d’un monocristal, A passe latéralement de 41 Å à plus de 60 Å. Au 
sein d’un échantillon de BP-BT de la même région , les auteurs reportent même une variation 
de A depuis 59 Å à plus de 100 Å. Or, les antigorites du Monviso ont cristallisé sous des 
conditions de température similaires voire inférieures à celles des antigorites de HT de Mellini 
et al. (1987) (580°C pour le Lago Superiore, 460°C pour le Viso Mozzo et 450°C pour le 
Passo Gallarino). La régularité de la longueur d’onde de modulation semble donc bien être un 
marqueur des hautes pressions. Wunder et al. (2000 ; 2001) ont observé ces variations 
polysomatiques au sein d’antigorites synthétisées à HP. Toutefois, le fait justement qu’il 
s’agissent de cristaux synthétiques mal cristallisés (Wunder et al., 2000) rendent leur résultats 
difficilement comparables avec des antigorites naturelles bien cristallisées. De plus, il peut 
aussi être envisagé que les variations mises en évidence par les auteurs correspondent à un 
artefact, dans la mesure où il est difficile d’obtenir des images parfaitement orientées de 
cristaux d’antigorites synthétiques, ces dernières s’amorphisant très rapidement sous le 
faisceau d’électron.  
 
Par contre, les autres types de variations microstructurales ne montrent pas de 
corrélation nette avec le degré métamorphique. La variabilité de la longueur d’onde de 
Chapitre IV : Effet du degré métamorphique sur les microstructures des serpentines 
 
 150
modulation entre les divers cristaux mise en évidence au cours de cette étude semble être un 
trait caractéristique des antigorites en général, puisqu’elle est observée par de nombreux 
auteurs dans des serpentinites ayant cristallisé sous des conditions variées (e.g., Mellini et al., 
1987 ; Viti & Mellini, 1996 ;  Bromiley & Pawley, 2003). L’étude des serpentinites du 
Monviso est en désaccord avec les résultats présentés par Mellini et al. (1987) puis par 
Wunder, proposant que la longueur d’onde de modulation peut être utilisée comme un 
thermomètre. D’après les auteurs, cette longueur d’onde diminue lorsque la température 
augmente. Ainsi, selon Wunder et al. (2001), les antigorites du Lago Superiore par exemple 
devraient présenter des valeurs de m entre 14 et 15. Cependant, il faut noter que les auteurs 
ont réalisé leur mesure sur des antigorites synthétiques purement magnésiennes, alors que les 
antigorites du Monviso présentent des taux de substitution assez important, avec environ 3% 
d’aluminium et 2 à 3 % de fer (cf Fig. IV.7). Mellini et al. (1987) ont travaillé sur des 
antigorites naturelles, qui présentent vraisemblablement des substitutions (pas de données à ce 
sujet dans l’article). Ils prédisent aussi des valeurs de m entre 14 et 16, ce qui est inférieur aux 
valeurs qui sont reportées pour les antigorites du Monviso (Fig. IV.12). Par ailleurs, Bromiley 
& Pawley (2003) ont reporté des valeurs de m similaires, majoritairement à 17, pour des 
antigorites purement magnésiennes et pour des antigorites avec 3 pds% d’aluminium. La 
variation de la composition chimique ne semble donc pas suffisante pour expliquer ce 
désaccord. De plus, différentes valeurs de m, allant de 15 à 21, ont été reportées d’après 
l’étude des antigorites du Monviso alors que la composition chimique des antigorites demeure 
relativement constante (cf. Fig. IV.7).  
 
De même, ce travail ne permet pas non plus de vérifier la tendance mise en évidence 
dans les antigorites éclogitiques du massif de l’Escambray (Cuba Central, cf. chap. III). En 
effet, les cristaux désordonnés dans les serpentinites du Monviso constituent entre 35 (VM) et 
63 % (PG) des cristaux d’antigorite étudiés lors de ce travail. Or, les antigorites éclogitiques 
du massif de l’Escambray étaient parfaitement ordonnées à plus de 75%. De plus, les 
domaines maclés et les offsets se sont avérés rares dans les antigorites du massif de 
l’Escambray. Notons cependant que la serpentinite éclogitique Cu 65 (massif de l’Escambray) 
a été totalement préservée de la rétromorphose par une matrice de métasédiments, 
rhéologiquement plus faible. Dans le Monviso, les serpentinites préservées sont emballées 
dans une matrice elle même constituée de serpentinites. Il n’y a donc aucune barrière 
rhéologique entre les serpentinites préservées et les serpentinites déformées. De plus, les 
serpentinites du Monviso montrent en microscopie optique des veines de rétromorphose. Il est 
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donc envisageable que les serpentinites du Monviso n’aient pas été aussi bien préservées de la 
déformation rétromorphique que ne l’on été les serpentinites du massif de l’Escambray. On 
peut donc supposer que les antigorite n’enregistrent les variations du degré métamorphique 
qu’en condition de pression hydrostatique. 
 
Des études ont suggéré que l’augmentation de la périodicité de l’empilement, 
autrement dit le polytypisme à plusieurs couches , serait marqueur des hautes pressions 
(Jullien, 1995 ; Jullien et al., 1996). D’après les résultat présentés ici, cette proposition n’est 
pas clairement vérifiée. En effet, même si une légère tendance à l’augmentatioin des 
proportions de polytype à 2 couche avec la pression semble se dégager de l’étude des 
serpentintes du Monviso, elle n’est pas vérifier par les observations des antigorites de HP de 
Cuba. Le polytypisme à 2 couches des antigorites est largement décrit dans la littérature (e.g., 
Kunze, 1956 ; Spinnler, 1985 ; Grobety, 2003). Grobety (2003) propose que les polytypes à 2 
couches correspondent à des structures héritées des chlorites, qui sont des phyllosilicates de 
type TOT dont l’épaisseur du feuillet est justement de 14.3 Å. Cette explication peut être 
effectivement évoquée lorsque les cristaux d’antigorites sont purement des polytypes à 2 
couches. Or, dans le cas présent, les domaines à 2 couches sont minoritaires et s’insèrent dans 
des structures à 1 couche principalement. Aucun cristal montrant seulement un empilement à 
2 couches n’a été mis en évidence au cours de cette étude. De plus, les seules réactions 
impliquant des chlorites dans nos échantillons correspondent plutôt à une déstabilisation de 
l’antigorite en chlorite lors de la rétromorphose sous le faciès des schistes verts (serpentinite 
625-6 dans le Lago Superiore par exemple). Enfin, les polytypes à 2 couches mis en évidence 
au cours de cette étude apparaissent préférentiellement dans les domaines maclés des 
antigorites (Fig. IV.14 et 16). On peut donc envisager, dans la mesure où le polytypisme peut 
résulter du maclage périodique des feuillets (cf. chap. I), que ces polytypes à 2 couches 
apparaissent à la faveur des processus qui produisent les plans de macles et non à celle d’une 
augmentation des conditions métamorphiques.  
 
Toujours dans le but de caractériser les microstructures des serpentinites de haut degré 
métamorphique, un échantillon éclogitique provenant de l’unité éclogitique du Tso Morari 
(Ladakh, NW de l’Inde) a été caractérisé en pétrologie optique dans le but d’être étudié en 
MET (Annexe V). Malgré le passage des réactions métamorphiques de haut degré, cet 
échantillon, pourtant le mieux préservé à première vue, a présenté en microscopie optique des 
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traces de rétromorphose importantes (recristallisation tardive, veines). L’étude en MET n’a 
donc pas été réalisée. 
 
Les défauts observés dans les antigorites du Monviso en général sont essentiellement 
des défauts de type plan (faute d’empilement qui se produisent selon les plans (001). Or, 
comme tout phyllosilicate, la structure de l’antigorite est plus faible selon le plan basal, et ce 
malgré l’absence de plan de clivage parfait (001). La rétromorphose lors de l’exhumation est 
fréquemment liée à la déformation. De plus, les masses de serpentinites du Monviso sont 
hautement cisaillées à l’échelle du massif. Il est donc possible que la rétromorphose se 
manifeste par l’apparition de défauts selon cette direction de faiblesse (001). Donc, en 
préservant les textures interpénétratives, il n’est pas totalement exclu qu’une légère 
déformation puisse créer ce type de défauts plan dans les microstructures des antigorites. Afin 
de tenter d’amener un élément de réponse à cette proposition, il est nécessaire de s’intéresser 
au comportement des antigorites soumises à la déformation. Le chapitre V est consacré à 
l’étude de serpentinites alpines cisaillées.  
 
 




 Nous avons vu dans les chapitres précédents qu’hormis une mise en ordre du 
polysomatisme intracristallin, les microstructures des antigorites ne peuvent être 
systématiquement reliées au gradient métamorphique. Dans le cadre du Viso, un certain 
nombre de facteurs suggère que les serpentinites ont localement enregistré la déformation 
rétromorphique (mode d’affleurement, présence de veines rétromorphiques même dans les 
échantillons les mieux préservés, type de défauts). Il semblait donc logique de s’intéresser 
caractères microstructuraux d’antigorites cisaillées. En effet, le comportement des serpentines 
lors de la déformation en contexte convergent n’est à l’heure actuelle pas clairement défini, 
essentiellement en raison du manque de données mécaniques fiables sous ces conditions. 
Généralement, le mécanisme adopté par les phyllosilicates pour accommoder la déformation 
s’apparente à des glissements de feuillets les uns par rapport aux autres selon les plans (001), 
autrement dit les plans de clivage (e.g., Bons & Schryvers, 1988, Kronenberg et al., 1990, 
Mares & Kronenberg, 1993). Ce mode de déformation est effectivement envisageable pour la 
lizardite. Cela étant, il est moins évident pour l’antigorite dont la structure présente des 
liaisons de type covalent selon c* au niveau de l’inversion de polarité des feuillets (cf. chap. 
I). Des travaux expérimentaux suggèrent pour les serpentinites un comportement cassant, que 
ce soit à basse température et haute pression (Escartin et al., 1997) ou pour les conditions de 
déstabilisation de l’antigorite (Raleigh & Patterson, 1965 ; Neufeld et al., 2003). 
 
Par l’analyses des microstructures d’antigorites cisaillées sous des conditions PT 
connues, nous pouvons obtenir des arguments qui permettraient de préciser les modalités de 
déformation de ces minéraux. Cette étude a été réalisée sur les serpentinites de l’unité 
ultrabasique de Erro-Tobbio. Hermann et al. (2000) ont présenté un échantillonnage très 
complet de serpentinites ayant préservé des structures progrades et rétrogrades, en précisant 
les conditions métamorphiques présidant à chacun des stades de déformation. Une étude 
pétrologique a été réalisée sur ces échantillons afin de déterminer Les caractères de la 
déformation à l’échelle de la lame mince ont été obtenus par une étude pétrologique 
conventionnelle. Ce travail a par ailleurs permis de sélectionner susceptibles d’être 
intéressantes en MET. Le but de l’étude en MET était de mettre en évidence les 
caractéristiques microstructurales des antigorites ayant enregistré non seulement des 
variations des conditions pression-température, similaires à celles enregistrées dans le  




































Figure V.1. Carte générale du Massif de Voltri au sein des Alpes Occidentales. Ce massif est constitué de trois nappes 
ophiolitiques issues de l’océan Liguro-piémontais (redessinée à partir de Hermann et al., 2000) 
Figure V.3 Diagramme pression –
température – déformation basé sur les 
structures observées au sein des mylonites à 




Figure V.2. Carte détaillée de la partie
supérieure de la rivière Gorzente. Les étoiles 
indiquent la localisation des échantillons 
(redessinée à partir de Hermann et al., 2000) 
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Monviso, mais aussi une déformation intense liée à la convergence, l’objectif final étant de 
déterminer dans quelle mesure intervient la déformation dans l’acquisition des 
microstructures observées. 
 
V.2. Contexte géologique et localisation des échantillons 
 
Situé à la transition Alpes-Appennins, le Massif de Voltri (Alpes Occidentales, Italie) 
fait partie des unités penniques internes. Il est séparé des Apennins à l’Est par la zone de 
Sestri-Voltaggio. Ce massif s’est mis en place tectoniquement au dessus de gneiss hercyniens 
et d’amphibolites qui montrent une évolution métamorphique depuis le faciès schistes verts 
jusqu’au faciès schistes bleus lors de la collision alpine (Messiga & Scambelluri, 1991). Les 
trois unités qui constituent ce massif correspondent à des portions de l’océan Mésozoïque 
Liguro-Piémontais (Chiesa et al., 1975 ; Piccardo, 1984). Parmi ces unités, on distingue 
l’unité de Erro-Tobbio, essentiellement constituée de lherzolites plus ou moins serpentinisées 
accompagnées de quelques harzburgites, dunites et pyroxénites (Piccardo et al, 1988 ; 
Hermann et al., 2000). L’unité de Erro-Tobbio a subi, mais surtout préservé un cycle 
orogénique complet, qui débute par l’exhumation d’un manteau subcontinental lors d’une 
phase de rifting et sa mise en place sur le plancher océanique téthysien. Suit son 
enfouissement provoquée par la convergence de l’Apulie et de l’Europe. Au final, l’unité a été 
exhumée puis mise en place à sa localisation actuelle (Picardo et al., 1988 ; Messiga & 
Scambelluri, 1991). 
 
L’unité de Erro-Tobbio est constituée de deux domaines structuraux principaux (Fig. 
V.1 et 2). Le premier domaine comporte des péridotites ayant préservé des structures 
mantelliques pré-alpines avec une recristallisation partielle due à l’altération hydrothermale et 
au métamorphisme alpin. D’autre part, on distingue des serpentinites et des zones de 
cisaillement qui ont enregistré une recristallisation alpine dynamique polyphasée. Ces 
serpentinites ont la particularité d’avoir non seulement enregistré les conditions du pic 
éclogitique (pression avoisinant les 20-25 kbars pour des températures de l’ordre de 600°C) et 
du trajet rétrograde, mais elles ont aussi préservé localement les structures associées au trajet 
prograde, c’est à dire les structures acquises lors de l’enfouissement de ces unités. Le 
diagramme pression – température – déformation établi par Hermann et al. (2000) précise 
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cinq grands domaines de conditions métamorphiques subis par les serpentinites au cours du 
cycle orogénique (Fig. V.3).  
 
Le premier domaine (I) matérialise les conditions qui ont présidé à l’initiation de la 
subduction. Il est caractérisé structuralement par une foliation des serpentinites, soulignée par 
les antigorites, et a généré les structures progrades les plus précoces ayant été conservées dans 
la région. Les conditions estimées sont de l’ordre de 9 ± 3 kbars pour des températures 
d’environ 360 ± 60°C, soit des conditions caractéristiques du domaines des schistes bleus. A 
titre de comparaison, les conditions préservées par les serpentinites du domaine I sont moins 
sévères que les conditions enregistrées dans les serpentinites du Monviso. Le deuxième 
domaine (II) est caractérisée dans les serpentinites à antigorites par l’apparition de veines 
d’olivine + titanoclinohumite. Il s’agit toujours de structures liées à l’enfouissement de 
l’unité. Le domaine PT est plus restreint et correspond à des pressions de 13 ± 1 kbars pour 
des températures avoisinant les 450°C, et entre dans le domaine des éclogites. Ces conditions 
sont proches de celles enregistrées dans le Passo Gallarino et le Viso Mozzo. Le domaine 
métamorphique III correspond à des conditions proches du  pic métamorphique. Il est 
caractérisé par le développement de multiples veines d’olivine + titanoclinohumite dans une 
gamme pression température de 19 ± 3 kbars pour 520 ± 30 °C. Ce domaine montre des 
conditions proches de celles du Lago Superiore dans le massif du Monviso, à ceci près que les 
conditions de température sont légèrement supérieures dans ce dernier (580 ± 40°C). 
L’amorce du trajet rétrograde, caractérisée par l’acquisition de structures C/S au sein des 
serpentinites, correspond au domaine IV. Il est caractérisé par des conditions de pression 
proches de 17 ± 4 kbars pour des températures légèrement supérieures à celles enregistrées 
dans le domaine III, c’est à dire d’environ 560 ± 50°C. Le dernier stade, à la fin de 
l’exhumation, correspond à une phase de plissement tardif, qui se serait produite pour des 
conditions avoisinant les 7 kbars pour 350 ± 20°C.  
 
 L’échantillonnage a été réalisé de telle sorte que nous puissions avoir des serpentinites 
ayant préservé ces différentes gammes de pression – température. Nous nous sommes donc 
largement inspirés par les affleurements décrits dans l’article de Hermann et al. (2000). En 
effet, nous avons déjà largement insisté sur la difficulté de préciser les conditions 
métamorphiques enregistrées par les serpentinites. Ce type d’échantillonnage permet d’avoir 
une série de serpentinites sur laquelle existent déjà des données thermobarométriques. Aux 
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variations des conditions métamorphiques, proches de celles observées dans la Monviso, se 
surimpose une déformation intense. La localisation des échantillons est présentée sur la carte 
de la figure V. 2. Pour comencer, nous allons détailler les observations réalisées sur le terrain 
qui permettent d’estimer les conditions métamorphiques enregistrées dans les échantillons.  
 
V.3. Etude de terrain et analyse pétrologique des serpentinites de Erro-
Tobbio 
 
V.3.1 Les observations sur le terrain 
 
 L’ensemble des échantillons présente des structures de déformation aisément 
identifiables à l’échelle de l’affleurement. Le long du lit de la rivière Gorzente, les roches sont 
particulièrement bien exposées, ce qui a permis de retrouver les serpentinites décrites par 
Hermann et al. (2000).  
 
D’un point de vue général, les serpentinites présentant des structures dont la direction 
de cisaillement est haut vers le nord ouest correspondent aux unités ayant préservé les 
structures progrades. Les serpentinites sur lesquelles la direction de cisaillement observée est 
haut vers le sud-est ont préservé les structures rétrogrades. L’inversion du sens de cisaillement 
souligne la transition entre un mécanisme d’enfouissement et l’initiation de l’exhumation 
(Hermann et al., 2000). Plus précisément, et sur la base d’une distinction plus fine des 
structures de déformation, les échantillons progrades et rétrogrades peuvent être répartis dans 
six groupes chacun caractérisé par des conditions métamorphiques propres (Tableau V.1). 
 
Le premier groupe correspond à un ensemble constitué de péridotites partiellement 
serpentinisées (Fig. V.4.a). Les minéraux ferromagnésiens primaires sont visibles à l’œil nu. 
Plutôt bien préservées, les péridotites n’ont pas subi les différentes phases de déformation 
alpine et présentent une foliation vers le sud matérialisée sur la photographie par la position 
du crayon (Al 14 et Al 15). 
 
Les échantillons présentant les structures alpines les plus précoces sont les 
serpentinites à antigorite telles qu’illustrées sur la figure I.4.b (domaine I : Al 24 et Al 27). 
Caractérisée par une déformation de direction haut vers le nord ouest, les bandes de 































Figure V.4. a) serpentinite à antigorite ante-alpine présentant une foliation vers le sud (échantillon Al 14), b) 
mylonite d'antigorite précoce indiquant une direction de mouvement haut vers le NW (échantillon Al 27), c) 
veine en échelons à olivine et titanoclinohumite recoupant la foliation de la mylonite à antigorite échantillon Al 
22), d) bandes de cisaillement précoce vers le NW (sens de la déformation liée à la subduction) (échantillon Al 
19), e) structures C/S avec bandes de cisaillement haut vers le NW préservé dans des bandes de cisaillement 
haut vers le SE (sens lié à l'exhumation) (échantillon Al 16).  
Chapitre V : Effet de la déformation sur les microstructures des serpentines 
 159
cisaillement ne sont pas soulignées par l’olivine. En considérant les estimations 
thermobarométriques proposées par Hermann et al. (2000), ces serpentinites ont enregistré et 
préservé des conditions métamorphiques de 350 ± 50°C pour des pressions de l’ordre de 7 à 
12 kbars. Sur le diagramme P, T, t présenté sur la figure IV.3, ces échantillons correspondent 
donc à la gamme pression – température notée I. Ces échantillons ont donc acquis leurs 
structures lors des premiers stades de l’enfouissement lors de l’initiation de la subduction du 
plancher océanique. Recoupant ces structures cisaillées apparaissent localement des plis 
tardifs (Fig. V.4.b) vraisemblablement issus du dernier évènement tectonique enregistré au 
sein de l’unité (Hermann et al., 2000).  
 
 Une deuxième étape dans le trajet prograde est matérialisée au sein des serpentinites 
par l’apparition de veine en-échelon où des cristaux d’olivine sont visibles à l’œil nu 
(domaine II) (Fig. V.4.c). L’épaisseur de ses veines peut atteindre localement plusieurs 
centimètres. Elles recoupent avec un angle d’environ 40° les structures précoces observées 
dans les mylonites à antigorite, comme observable sur la photographie. L’apparition d’olivine 
métamorphique souligne le passage de la réaction de déstabilisation partielle de l’antigorite 
(1) : 
  Antigorite + brucite = olivine + eau. (1) 
 
La libération d’eau résultant du passage de la réaction (1) est d’ailleurs responsable du 
développement des veines où cristallise l’olivine. D’après ces observations, les conditions 
métamorphiques estimées donnent des pressions de l’ordre de 15 – 20 kbars pour des 
températures d’environ 400 – 450°C (Hermann et al., 2000). Les serpentinites présentant ce 
type de structure sont donc à rattacher au groupe noté II sur le diagramme P, T, t de la figure 
V.3 (Al 21, Al 22, Al 23 et Al 25). 
 
 Des échantillons ont enregistré les conditions métamorphiques les plus sévères, 
proches du pic éclogitique (domaine III ; Al 19, Al 20). Ces échantillons sont caractérisés par 
la surimposition de nouvelles bandes de cisaillement sur les structures observées dans les 
échantillons de plus bas degré métamorphique (Fig. V.4.d). Ces nouvelles bandes de 
cisaillement présentent toujours une direction haut vers le nord ouest, signifiant qu’elles 
appartiennent toujours à la série de serpentinites ayant préservé les structures progrades. Dans 
ces échantillons, les veines à olivines sont totalement démembrées et il y a apparition 
régulière de nouvelles veines à olivine qui ont été à leur tour remaniées par la déformation.  






Echantillon Type de roche Structure Paragénèse   
Al 14  péridotite partiellement foliation vers sud Ol + En + Di + Atg + ± Ctl   
  serpentinisée    ± Chl   
Al 15 serpentinite foliation vers le sud Atg + Di ± Ol    
Al 16 serpentinite structure C/S haut vers SE Atg + Ol + Di ± Ti-cl IV 
Al 17 serpentinite nd Atg + Di ± Ti-cl   
Al 19 serpentinite veines à olivine multiples Atg + Ol + Di + Ti-cl  III 
    BC haut vers le NW     
Al 20 serpentinite veines à olivine multiples Atg + Ol + Di + Ti-cl  III 
    BC haut vers le NW     
Al 21 serpentinite veine en échelon à olivine Atg + Ol + Ti-cl +Di   II 
    BC haut vers le NW     
Al 22 veine  nd Ol + Ti-cl ± Di ± Atg  II 
Al 23 veine  nd Ol + Ti-cl ± Di ± Atg  II 
Al 24 serpentinite BC haut vers le NW Atg + Di  I 
Al 25 veine  nd Atg + Ol + Di + Ti-cl  II  
Al 26 serpentinite nd Atg + Ol + Di + Ti-cl    
Al 27 serpentinite BC haut vers le NW Atg + Di ± Ol I (IV) 
Al 28 serpentinite veine à olivine Atg + Di + Chl + Ol (v) + II (IV)
    BC haut vers le NW  Ti-cl (v)± Di (v)   
 
Tableau V.1. Tableau récapitulatif des principales caractéristiques structurales et minéralogiques des 
serpentinites de l’unité ultra basique de Erro-Tobbio (BC : bande de cisaillement, Atg : antigorite, Ol : olivine, 
Di : diopside, Ti-cl : titano-clinohumite, Chl : chlorite, Ctl : chrysotile, En : enstatite, v : veine) 
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L’apparition de ces nouvelles veines est en accord avec les conditions pression température 
présentées pour le pic éclogitique, soit environ 600°C pour des pressions atteignant les 20 – 
25 kbars, car elles traduisent le passage de la réaction de déstabilisation de l’antigorite (2): 
 
  Antigorite = olivine + enstatite + eau. (2) 
 
Cette réaction n’est recoupée que localement, ce qui explique certainement la présence 
continue d’antigorite. Ces serpentinites sont donc à relier au groupe III montré sur la figure 
V.3.  
 
 L’étape suivante dans le trajet métamorphique correspond à l’initiation de 
l’exhumation de l’unité qui se trouve aujourd’hui à l’affleurement (domaine IV). Ce nouvel 
épisode est clairement enregistré dans les serpentinites de Erro-Tobbio (Al 16). La 
serpentinite Al 17, échantillonnée à proximité, n’est caractéristique d’aucun domaine en 
particulier. En effet, elle est issue d’un boudin préservé ne montrant pas de structures de 
cisaillement. En effet, alors que les structures observées jusqu’alors montraient des directions 
haut vers le nord ouest, les serpentinites prélevées au nord de la coupe présentent des 
structures en cisaillement avec une direction de déformation haut vers le sud est (cf. Fig. V.2). 
Cet inversion du sens de cisaillement est interprétée par Hermann et al. (2000) comme un 
changement relatif de la position de l’unité par rapport à la lithosphère océanique, c’est à dire 
à une entrée dans le processus d’exhumation de cette unité. Ces nouvelles structures 
correspondent à l’apparition de structures C/S, avec une direction de déformation haut vers le 
sud est au sein desquelles sont préservées les structures précoces caractérisées par des 
directions de cisaillement haut vers le nord ouest (Fig. V.4.e). La préservation des structures 
précoces attribuées à l’enfouissement montre d’ailleurs clairement la chronologie relative des 
évènements. Ces structures C/S se sont formées après le passage du pic éclogitique ; les 
conditions métamorphiques estimées pour cet épisode s’étendent sur une gamme de 
température et de pression décroissant de 21 à 13 kbars pour des températures de 600 à 
500°C. 
 
 Les dernières structures observées dans le domaine et attribuées aux épisodes alpins 
correspond à une phase de plissement à vergence nord ouest (Hermann et al., 2000). Cette 
phase est tardive et affecte localement les différentes unités. On observe par exemple ce type 
de plissement dans les serpentinites à antigorite du domaine I (Fig. V.4.b). Cet événement se  




























Figure V.5. Microphotographies de sections caractéristiques de serpentinites provenant de l’unité ultra-basique 
de Erro-Tobbio. a) Péridotite partiellement serpentinisée présentant une recristallisation statique alpine 
d’antigorite (Atg = antigorite, Bst = bastite, Ol = olivine) (serpentinite Al 14), b) Serpentinite à antigorite 
ciasillée avant l’apparition des veines d’olivine. Des clinopyroxènes primaires très déformés sont encore visibles, 
c) veine à olivine en échelon recoupant les bandes de cisaillement précoces (serpentinite Al 28), d) bandes de 
cisaillement de direction générale haut vers le nord ouest (échantillon Al 19), e) Les bandes de cisaillement de 
direction haut vers le NW sont préservées au cœur des structures C/S de direction haut vers le SE (serpentinite 
Al 16), f) microplis ayant affecté tardivement les mylonites à antigorite (serpentinite Al28)  
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produit sous des conditions proches de celles du faciès des schistes verts (unité V sur la figure 
V.3). 
 
 Cette campagne de terrain a donc permis d’échantillonner une série de serpentinites 
dont les conditions métamorphiques sont connues précisément et couvre une large gamme des 
conditions liées à la subduction. Outre les variations du degré métamorphique, les 
serpentinites de cette unité ont enregistré une déformation intense sous les conditions PT 
proches de celles enregistrées dans le massif du Monviso et à Cuba. Des comparaisons 
pourront donc être établies entre les serpentinites de ces différents sites.  
 
V.3.2. Etude pétrologique des serpentinites 
 
A l’exception de la péridotite partiellement serpentinisée échantillonnée dans la partie 
la plus septentrionale de la coupe, les péridotites présentent des taux de serpentinisation 
avoisinants les 100%. Seuls quelques rares pyroxènes ont résisté. Par contre, comme nous le 
verrons dans cette section, des réactions métamorphiques peuvent être observées dans certains 
échantillons. D’un point du vue général, les caractères mis en évidence sur le terrain, à 
l’échelle de l’affleurement, sont aussi observables à l’échelle de la lame mince. 
 
Les échantillons Al 14 et Al 15 présentent la texture caractéristique des péridotites 
serpentinisées en contexte océanique lors des circulations hydrothermales. En effet, la 
serpentinisation progressant de façon centripète peut épargner des reliques de minéraux 
primaires au cœur des textures pseudomorphiques (Fig. V. 5.a). La microphotographie 
présente une section caractéristique de la serpentinite Al 14, moins serpentinisée que Al 15. 
Un pyroxène, au centre de la photographie est déjà entièrement serpentinisé, et se présente 
sous la forme texturale nommée bastite. Cependant, la serpentinisation n’est pas très avancée 
puisqu’il reste dans l’échantillon des reliques de tous les minéraux primaires présents dans la 
péridotite originelle. Ainsi, en dehors des olivines, très représentées, les deux types de 
pyroxènes (enstatite et diopside) ont pu être mis en évidence. De même, les spinelles 
chromifères sont aussi partiellement préservés. Ils sont reconnaissables à leur couleur rouge. 
Localement, ces spinelles sont entourés d’une couronne réactionnelle constituée de chlorite 
(type clinochlore). Il existe néanmoins un caractère qui distingue cette péridotite des 
péridotites océaniques n’ayant subi que l’altération hydrothermale. En effet, se surimpose à 
cette texture pseudomorphique des recristallisations d’antigorite, visible sur la 
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microphotographie de le figure V.5.a. Ces domaines recristallisés présentent la texture 
interpénétrative fréquemment adoptée par de cette variété structurale. Hermann et al. (2000) 
ont interprété ces antigorites comme le résultat de recristallisations statiques s’étant produit 
lors des phénomènes alpins. 
 
 Les serpentinites qui présentent les structures les plus précoces liées à l’enfouissement 
ont été échantillonnées dans la partie sud de la coupe (cf. Fig. V. 2). Au sein de la serpentinite 
Al 27, les antigorites montrent une direction préférentielle d’allongement qui matérialise la 
direction de la schistosité. Toutes les structures primaires de la roche (péridotite) sont 
totalement oblitérées par la déformation. On peut parler de texture non pseudomorphique, 
même s’il ne s’agit pas de la texture interpénétrative habituelle. La minéralogie dans cet 
échantillon est assez simple, puisqu’elle se résume à des antigorites essentiellement. De rares 
reliques de minéraux primaires subsistent. En effet, comme montré sur la microphotographie 
de la figure V.5.b, des clinopyroxènes reliques intensément déformés sont conservés dans la 
matrice d’antigorite. Cette préservation du diopside est fréquemment décrite dans les 
serpentinites (Trommsdorff & Connoly, 1990 ; Mellini et al., 1987 ; Trommsdorff et al., 
1998). Des clinopyroxènes ont aussi été mis en évidence dans l’unité du Monviso (cf. chapitre 
IV).  
 
 Les serpentinites appartenant au groupe II présentent des structures similaires à celles 
des serpentinites du groupe I, avec une foliation soulignée par des antigorites. Cela étant, elles 
se distinguent par la présence de veines à olivine qui recoupent les textures ductiles 
préexistantes. Les observations de terrain ont montré que ces veines peuvent atteindre des 
épaisseurs excédant largement le centimètre. Ces veines sont aussi observables à l’échelle du 
microscope (Fig. V.5.c) et sont constitiuées par une association d’olivine et de titano-
clinohumite. Cet assemblage, qui est aussi observé dans les ophiolites de Malenco, a été 
attribué au métamorphisme régional (Trommsdorff & Evans, 1980). Par extrapolation, et 
d’après les observations des assemblages éclogitiques dans les métagabbros et les péridotites 
associées, cet assemblage matérialise les conditions métamorphiques du groupe II (cf. Fig. 
V.3). (Cimmino et al., 1979 ; Hermann et al., 2000). Quelques diopsides ont aussi cristallisé 
au sein de ces veines, mais ils sont largement minoritaires par rapport aux deux autres 
composants. On trouve aussi cs diopsides néoformés au sein de la matrice. D’après les 
travaux de Evans et al. (1976), l’apparition de diopside accompagnerait la cristallisation 
d’antigorite à basse température (< 200°C) selon la réaction (3) : 
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 Chrysotile + Tremolite = Antigorite + diopside  (3) 
 
Les antigorites observables dans ces échantillons présentent des structures semblables à celles 
décrites dans les échantillons du groupe I. De fait, l’étude pétrologique ne permet pas de 
discriminer sous quelles conditions ont cristallisé les antigorites. Ainsi, nous définirons un 
groupe métamorphique I/II regroupant les conditions de ces deux domaines.  
 
 Les serpentinites ayant enregistré des conditions proches du pic métamorphique 
(éclogite) se distinguent aisément des autres grâce aux structures qu’elles ont préservées. En 
effet, au cours de cette dernière phase d’enfouissement, de nouvelles bandes de cisaillement 
apparaissent et remanient les structures préexistantes. Les veines à olivine + titano-
clinohumite formées antérieurement sont démembrées. La déshydratation partielle de 
l’antigorite persistant au sein de ces roches, de nouvelles veines apparaissent et sont à leur 
tour démembrées. Il en résulte les nouvelles structures caractérisées par des bandes de 
cisaillement, observables sur la microphotographie (Fig. V.5.d). Ces bandes de cisaillement 
sont soulignées par des concentrations de cristaux d’olivine de petite taille et des cristaux 
d’oxydes principalement. Comme dans les échantillons de plus bas degré, quelques reliques 
de diopsides primaires très déformés persistent tandis que de petits grains de diopsides 
néoformés apparaissent dans les zones à olivine et la titano-clinohumite. Par contre, aucune 
enstatite n’a été mise en évidence. Or, si l’on considère les conditions métamorphiques subies 
par ces échantillons, la réaction (4) de déstabilisation de l’antigorite aurait due être recoupée: 
 
  Antigorite = olivine + enstatite + eau  (4) 
 
Cependant, la figure V.3 souligne que les estimations des conditions métamorphiques 
concernent une vaste gamme de P et T, les conditions les moins sévères ne recoupant pas cette 
réaction. Il est donc possible que les échantillons n’aient pas subi les conditions du pic 
éclogitique ou encore que ce pic soit surestimé et ne recoupe pas la réaction. Quelques rares 
spinelles chromifères sont aussi préservés localement mais la majorité des oxydes présents 
dans l’échantillon sont des magnétites. Comme nous l’avons déjà vu dans les serpentinites 
orogéniques, les antigorites soulignent la schistosité par une orientation préférentielle et une 
fabrique cristallographique marquée. 
 
 



















Figure V.6. Analyses chimiques représentatives des serpentines dans les échantillons de l’unité 














Figure V.7. Analyses chimiques des clinopyroxènes observés dans les échantillons de l’unité ultrabasique de 
Erro Tobbio 
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 Les serpentinites à structures C/S avec une direction de mouvement caractérisée 
comme haut vers le nord est ont enregistré l’initiation de l’exhumation, et donc une partie de 
l’évolution rétrograde. Les observations de terrain ont révélé une très bonne préservation des 
bandes de cisaillement de direction haut vers le NW précoce au cœur des structures C/S. 
L’étude pétrologique confirme cette observation. En effet, comme on peut le voir sur la 
microphotographie V.5.e, ces anciennes bandes de cisaillement, dont la direction de 
mouvement est inversée par rapport aux structures SE sont nettement visibles. Au sein de ces 
échantillons, la minéralogie est toujours sensiblement identique. En effet, elle est toujours 
largement dominée par la présence d’antigorites qui marquent encore une fois par 
l’allongement des cristaux et la fabrique cristallographique les structures déformées. On 
retrouve aussi des reliques de diopside très déformées et englobées dans la matrice 
serpentineuse. Les olivines soulignent toujours les bandes de cisaillement. Il en va de même 
pour les cristaux de clinohumite.  
 
Du point de vue chimique, les antigorites qui constituent les serpentinites de l’unité 
ultrabasique de Erro Tobbio présentent des taux de substitution en aluminium et fer similaires 
à ceux qui ont été mis en évidence dans les serpentinites du Monviso (Fig. V.6). Ces 
antigorites présentent donc en moyenne entre 3 et 4 pds% de FeO et 2 à 3 pds% de Al2O3. 
Cette fois ci encore, aucune variation chimique n’a pu être mise en évidence entre les 
antigorites qui constituent les serpentinites de haut degré métamorphique et les antigorites 
ayant enregistré des conditions de pression et de température les moins élevées. Les 
pyroxènes mis en évidence lors de l’étude pétrographique sont effectivement des 
clinopyroxènes calciques, de type endiopside (Fig. V.7). Nous n’avons pas observé de 
différence chimique significative entre les clinopyroxènes altérés dans les mylonites et les 
clinopyroxènes frais. De même, les clinopyroxènes analysés dans la péridotite partiellement 
serpentinisé présentent une composition chimique similaire. Toutefois, cette péridotite 
contient aussi quelques orthopyroxènes de type enstatite (Tableau V.2). Ces pyroxènes ne 
sont pas secondaires mais hérités du protolite : ils n’autorisent aucune hypothèse sur les 
conditions métamorphiques. Les olivines sont toutes du type Fo90. Alors que ces proportions 
sont attendues dans les olivines de la péridotite partiellement hydratée, elles sont plus 
surprenantes dans les serpentinites car ces olivines métamorphiques ont cristallisé à la faveur 
de la déstabilisation partielle des antigorites. Il était donc attendu des olivines proches du pôle 
forstérite. 
 


































Figure V.8. Cartographie d’éléments chimiques réalisés sur l’échantillon Al 19. Les éléments étudiés sont Al, 
Fe, Ni, Ca, Ti, Cr, O, Si et Mg.  
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Tableau V.2. Analyses chimiques représentatives de pyroxène, olivine et titano-clinohumite des serpentinites de 
Erro-Tobbio (microsonde électronique CAMECA SX 100, 12 nA) 
 
Les antigorites de l’unité de Erro Tobbio contiennent quelques pds% de fer, mais pas en 
quantité suffisante pour expliquer cet enrichissement en fer des olivines. Pour équilibrer la 
réaction (5), il a fallu faire intervenir de la magnétite : 
 
98 antigorite + 97 brucite +6 magnétite→ 198 olivine + 196 eau  (5) 
 
Ce fer provient vraisemblablement de la déstabilisation des magnétites qui se sont 
développées lors de l’épisode de serpentinisation des olivines primaires. Scambelluri et al. 
(1991) ont aussi analysé ces olivines métamorphiques riches en fer. Donc, même si ces 
olivines présentent des compositions proches de celles des olivines mantelliques, il paraît 
difficile de remettre en cause leur apparition à la faveur de l’épisode métamorphique, ces 
dernières ayant cristallisé dans des veines recoupant les structures des mylonites. 
 
La déformation se manifeste donc à l’échelle de la lame mince par des textures 
ductiles, mais aussi par l’apparition de veines fragiles liées à la déshydratation partielle des 
antigorites. Une analyse des concentrations des éléments chimiques a permis de mettre en 
évidence un caractère habituellement observés lors des processus de dissolution 
recristallisation. En effet, l’étude en microscopie optique a montré que les bandes de 
cisaillement sont soulignées par des remplissages de teintes sombres. Or, la dissolution –
recristallisation est caractérisée par la concentration, dans les bandes de cisaillement, de 
échantillon Al 14 Al 14 Al 16 Al 20 Al 28 Al 28 
minéral enstatite  olivine olivine olivine olivine Ti-clinohumite
              
Na2O 0.011 0.022 0.007   0.016 0.000 
MgO 30.560 47.689 47.160 48.603 45.411 42.304 
CaO 1.163 0.000 0.011 0.015 0.003 0.020 
TiO2 0.133 0.000 0.000 0.000 0.002 5.081 
FeOt 6.685 10.064 10.791 11.403 13.675 13.889 
Cr2O3 0.099 0.384 0.000 0.013 0.000 0.023 
NiO 0.780 0.000 0.196 0.313 0.187 0.135 
SiO2 54.451 41.252 40.957 39.662 40.403 36.034 
Al2O3 5.559 0.006 0.011 0.017 0.000 0.000 
              
total 99.613 99.635 99.422 100.009 100.154 97.890 
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minéraux enrichis en éléments immobiles, tels que le fer ou l’aluminium. Des cartographies 
des éléments chimiques, réalisées avec le Microscope Electronique à Balayage (MEB ; 
Clermont Ferrand), ont permis de caractériser les éléments qui se concentrent dans ces bandes 
de cisaillement. L’échantillon Al 19 a été retenu pour cette étude, car il a enregistré des 
conditions inférieures à celle de la réaction de déshydratation partielle de l’antigorite. La 
micrographie en électrons rétrodiffusés souligne clairement une différence de composition 
entre le cœur des zones de cisaillement et les bandes de cisaillement (Fig. V.8). Le fer et 
l’aluminium se concentrent préférentiellement dans les bandes de cisaillement. Cependant, la 
ségrégation de l’aluminium n’est pas aussi marquée que celle du fer. Qui plus est, dans la 
partie supérieure gauche de la carte, une forte teneur en aluminium hors des bandes de 
cisaillement, est observée. Cette concentration est vraisemblablement liée à la présence de 
chlorite associée aux antigorites. Les analyses des teneurs en nickel et en titane donnent des 
résultats faiblement mais significativement contrastés. Ces éléments se concentrent eux aussi 
dans les bandes de cisaillement, et soulignent aussi une ségragation des éléments selon leurs 
affinités.  
 
Par contre, on note aussi la présence de fortes concentrations de calcium, non 
seulement dans les bandes de cisaillement, mais aussi vers le cœur de la zone de cisaillement. 
Il n’y a donc pas de réelle cohérence dans le comportement de cette espèce chimique. Sa 
répartition résulte simplement de la cristallisation de diopsides, sans contrainte particulière . A 
l’opposé, les éléments mobiles, comme le silicium ou le magnésium, sont appauvris dans ces 
bandes de cisaillement.  
 
Cette étude ne met pas en évidence de preuve convaincante suggérant que les éléments 
immobiles concentrés dans les bandes de cisaillement résultent de la dissolution des 
antigorites. En outre, le calcium, qui n’est pas intégrable dans la structure des serpentines, 
montre clairement une contribution autre que les serpentines. Il est possible que ce calcium 
dérive de la dissolution des diopsides reliques de la matrice. En effet, les phyllosilicates sont 
connus pour favoriser le processus de dissolution – recristallisation (Hippert, 1994 ; Renard et 
al., 1997 ; Gratier et al., 1999 ; Bos & Spiers, 2000). L’antigorite pourrait donc favoriser la 
dissolution des diopsides. Notons néanmoins que ces minéraux ne sont pas majoritaires dans 
la serpentinites Al19. L’étude en MET devrait permettre de préciser les modalités de 
déformation des antigorites.  
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V.4. Les microstructures des antigorites cisaillées 
 
 L’étude pétrologique a confirmé, si besoin était, le fait que les serpentinites de Erro 
Tobbio ont enregistré et préservé, outre les variations de pression et de température, des 
épisodes de déformation, que ce soit lors de l’enfouissement de l’unité (déformation prograde) 
ou pendant l’exhumation de l’unité (déformation rétrograde). Les structures observées en 
microscopie optique (bandes de cisaillement, structures C/S, veines) soulignent la mixité du 
régime de déformation, à la fois ductile et fragile. Dans un premier temps, les microstructures 
seront corrélées aux conditions PT. Par contre, il est important de rappeler que la serpentinite 
Al 16 a préservé des structures acquises lors du trajet rétromorphique. Or, les mécanismes 
progrades, contemporains d’une augmentation des conditions de P et T sont différents des 
mécanismes rétrogrades qui impliquent une relaxation des structures. Comme pour les 
serpentinites du Monviso, nous allons ici étudier les variations des longueurs d’onde de 
modulation, ainsi que les proportions des différents types de défauts au sein des 
microstructures des antigorites de l’unité de Erro Tobbio. Ensuite, nous tenterons de définir 
les microstructures induites par la déformation et ainsi d’en préciser les modalités. 
 
V.4.1. Variations de la longueur d’onde de modulation 
 
 Les antigorites de l’unité de Erro-Tobbio, tout comme celles du Monviso, ne 
présentent pas de désordre polysomatique intracristallin. Ayant subi des conditions 
métamorphiques minimales entrant dans le domaine des schistes bleus, on rejoint ainsi les 
remarques faites sur les antigorites du Monviso qui proposent que les variations 
polysomatiques intracristallines correspondent à une marque de la basse pression. Des 
variations de longueur d’onde d’un cristal à l’autre ont été mise en évidence dans tous les 
échantillons de Erro-Tobbio (Fig. V.9). En cela, ces données sont aussi en accord avec toutes 
les études menées sur le polysomatisme de l’antigorite, que ce soit dans les échantillons de 
basse pression (Mellini et al., 1987), dans les échantillons de haut degré (serpentinites du 
Monviso et Cuba) ou sur des antigorites présentant des compositions chimiques variables en 
terme de concentration en aluminium (Bromiley & Pawley, 2003). Par contre, la dispersion 
des valeurs de m présentée dans les histogrammes est beaucoup plus importante dans les 
échantillons de Erro Tobbio qu’elle ne l’était dans les serpentinites du Monviso. En effet, les 
valeurs les plus fréquemment rencontrées  dans les échantillons de Erro-Tobbio, tous  


































Figure V.10. représentation graphique des moyennes pondérées et des écarts type de la valeur de m calculés 
pour les trois séries d’échantillons répartis a) en fonction de la pression, bien fonction de la température. Les 
barres verticales affectées à chaque point représentent les écarts type (Annexe IV). 
Figure V.9. Histogrammes représentant la variation 
de la longueur d’onde de modulation (a) dans les 
antigorites de l’unité ultrabasique de erro-Tobbio: a) 
domaine métamorphique I/II (échantillon Al 21, Al 
24), b) domaine métamorphique III (échantillons Al19 
et Al20) et c) domaine métamorphique IV (échantillon 
Al16) ici exprimée par le paramètre m en fonction du 
nombre de cas observés exprimé en pourcentage 
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domaines métamorphiques confondus, n’excèdent pas les 40% de représentativité (Fig. 
V.9.c). Les écarts type à la moyenne pondérée (Fig. V.10) en sont d’ailleurs le reflet 
puisqu’ils sont beaucoup plus importants dans les serpentinites de Erro Tobbio (1.19 pour le 
domaine I/II, 1.30 pour le domaine III et 1.21 pour le domaine IV) que ceux calculés pour les 
échantillons du Monviso (valeur moyenne de l’ordre de 0.7). On notera l’apparition d’une 
légère tendance montrant une diminution de la longueur d’onde de modulation avec la 
pression. Néanmoins, ces valeurs moyennes de m restent toutes dans le même écart type. Cela 
dit, les dimensions de la longueur d’onde de modulation restent dans la même gamme que 
celles mises en évidence dans les cristaux d’antigorites du Lago Superiore, avec m compris 
entre 17 et 21 et une valeur moyenne pondérée allant de 19.2 dans le domaine I/II à 18.1 dans 
le domaine III. Les conditions métamorphiques (HP-BT) et les compositions chimiques des 
antigorites (∼ 10pds% de substitution) étant proches, cette similitude n’est pas surprenante, 
même si elle n’était pas espérée. Par contre, de façon plus détaillé, on remarque par exemple 
que les conditions métamorphiques établies pour le domaine I/II (7 – 12 kbars pour 350 ± 50) 
sont moins sévères que celles enregistrées dans les serpentinites du Passo Gallarino, dans le 
Monviso (12 ± 2 kbars pour 450 ± 40°C), alors que la longueur d’onde de modulation (m 
pondéré 19.2 pour le domaine I/II) est plus grande (m pondéré dans le Passo Gallarino 
=17.98).  
 
V.4.2. Microstructures et polytypisme dans les antigorites de l’unité de Erro-Tobbio 
 
D’un point de vue général, les antigorites de Erro Tobbio présentent des 
microstructures variées, allant de l’antigorite parfaitement ordonnée (Fig. V.11.a) à 
l’antigorite présentant un taux important de défauts microstructuraux (Fig. V.11.c).  
 
Les variations polytypiques dans les antigorites de l’unité ultrabasique de Erro Tobbio 
se manifestent de la même façon que dans les antigorites du Monviso. Les domaines à 2 
couches apparaissent ponctuellement et affectent des portions plus ou moins étendues des 
cristaux d’antigorite majoritairement à 1 couche (Fig.V.12 et 13). La proportion de cristaux 
présentant des domaines à 2 couches est maximale (46%) dans les antigorites du domaine 
métamorphique III, c’est à dire le domaine métamorphique où les conditions sont les plus 
élevées, proches du pic éclogitique (Fig.V.14). En ne considérant que les structures progrades, 
on assiste donc à une augmentation de polytypes à 2 couches avec le gradient métamorphique. 
































Figure V.11. Micrographie électronique de microcristaux d’antigorites vus selon [010] provenant du domaine 
métamorphique I/II (échantillon Al 21. a) antigorite parfaitement ordonnée présentant de rares fautes 
d’empilement ou dislocation de modulation. Le polytype est de  type 1 couche. On voit toutefois quelques tubes 
de chrysotile apparaître en bordure du cristal, b) antigorite pérésentant un taux de fautes d’empilement plus 
important. Une des fautes d’empilement n’affecte qu’une partie du cristal, c) antigorite présentant de nombreuses 
fautes d’empilement et domaines maclés. En bas de la microphotographie apparaît un domaine à 2 couches.  
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Par contre, les polytypes à 2 couches se raréfient dans l’échantillon Al 16 (trajet rétrograde) 














Figure V.14. Histogrammes représentants les proportions de polytypes à 1 couche et à deux couches rencontrés 
dans les antigorites des trois domaines. Ces proportions dérivent de l’étude des clichés de diffraction (86 
clichés). En blanc sont présentés les proportions de cristaux à empilement à 1 couche et en gris les cristaux 
présentant des domaines  de polytypes à 2 couches. 
 
 Les domaines où l’empilement se fait selon un modèle à 2 couches sont 
principalement cantonnés au sein des cristaux présentant des domaines maclés (Fig. V.12 et 
13). Cette même remarque a été réalisée sur les échantillons du Viso, où les domaines à 2 
couches apparaissent dans les cristaux où l’empilement n’est pas parfaitement périodique 
selon c*.  
 
V.4.3. Défauts microstructuraux dans les antigorites de l’unité de Erro-Tobbio 
 
 En règle générale, les antigorites progrades de l’unité ultrabasique de Erro Tobbio ne 
présentent pas de différence fondamentale en terme de microstructures avec les antigorites du  
Monviso. Néanmoins, des microstructures clairement issues de la déformation sont observées, 
qui seront décrites dans une section à part. Par contre, les micrographies électroniques 
réalisées à basse résolution montrent que les antigorites de Erro-Tobbio présentent des 
orientations préférentielles très marquées (Fig. V.15). Cette orientation préférentielle de 



















































Figure V.12. Micrographies 
électroniques de cristaux 
d’antigorite vus selon [010] 
provenant du domaine 
métamorphique III (échantillon Al 
19). a) cristal présentant de 
nombreux domaines maclés et de 
nombreuses fautes d’empilement. 
On voit aussi apparaître des 
domaines à 2 couches et quelques 
dislocations de modulations, b) 
portions d’un cristal d’antigorite 
parfaitement ordonné.  
 

































Figure V.13. Micrographies électroniques de cristaux d’antigorite observés selon [010] provenant du domaine 
métamorphique IV (échantillon Al 16). a) cristal d’antigorite ordonné présentant un domaine maclé, b) cristal 
d’antigorite présentant des défauts tels que des dislocations de modulatios, des fautes d’empilement ainsi que des 
domaines à 2 couches.  
 












Figure V.16. Histogrammes représentants les proportions de cristaux ordonnés (en blanc) et de cristaux 












Figure V.17. Histogrammes représentants les proportions de cristaux présentant des domaines maclés (en gris) 











Figure V.18. Histogrammes représentants les proportions de cristaux présentant des offsets (en gris) et de 
cristaux ne présentant pas ce type de défauts (en blanc). Ces proportions dérivent de l’étude des clichés de 
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 L’acquisition d’une orientation préférentielle par les cristaux en contexte de 
déformation est un phénomène fréquent. Dans le cas présent, l’orientation préférentielle du 
cristal n’est pas simplement morphologique. En effet, tous les cristaux étudiés présentent un 
allongement selon la direction de modulation. De plus, en MET, après avoir orienté un cristal 
d’antigorite selon [010], beaucoup d’autres cristaux dans la même zone était en quasi position 










Figure V.15. Microphotographie électronique basse résolution d’un cristal d’antigorite allongé selon A. Les 
flèches indiquent la direction de A dans les différents compartiments du cristal, fracturé en deux endroits (les 
traits en pointillés soulignent ces zones de fractures). (échantillon Al 21, domaine I/II).  
 
 Outre cette différence de caractères morphologiques, les antigorites issues des 
serpentinites de l’unité de Erro Tobbio présentent des structures similaires à celles observées 
dans les échantillons du Monviso. En effet, les micrographies des figures V.11, 12 et 13 
rappellent fortement celles présentées dans le chapitre IV. On note néanmoins de petites 
différences en terme de proportions de défauts par exemple. En effet, en moyenne, les cristaux 
étudiés dans les serpentinites de Erro-Tobbio sont plus ordonnées que celles du Monviso. Par 
contre, on retrouve ici la tendance selon laquelle les échantillons de plus haut degré 
métamorphiques sont les échantillons contenant la proportions de cristaux désordonnés la plus 
importante. En effet, le domaine métamorphique III, correspond au domaine en contexte 
prograde ayant subit des conditions proche du pic éclogitique, présentent près de 65% de 
cristaux dont les clichés de diffraction présentent des traînées diffuses. Les échantillons 
caractérisant les deux autres domaines métamorphiques sont majoritairement ordonnés (Fig. 
V.16). 
 
 Les cristaux d’antigorite sont aussi nombreux à présenter des domaines de maclage. 
En effet, comme on le voit sur les histogrammes de la figure V.17, une majorité des cristaux 






























Figure V.19. a) Micrographie électronique d’un monocristal affecté par une microfracture. Une partie des 
défauts peuvent être corrélés de part et d’autre de cette microfracture, comme l’indique les doubles flèches. Les 
deux compartiments ont donc subi un mouvement relatif tel que soulignés par les flèches simples. D’autres 
défauts non corrélés, tel que A, pourraient être post cinématique. La zone encadrée montrent des recristallisation 
d’antigorites dans des domaines de type pull apart, b) micrographie électronique d’une microfracture suturée par 
recristallisation d’antigorite. En effet, la différence de contraste entre les deux compartiments du cristal montre 
qu’ils sont légèrement désorientés l’un par rapport à l’autre (soulignées par la ligne en pointillés).  
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est maclé dans les échantillons de haut degré. Les échantillons de plus bas degré (prograde et  
rétrograde) présentent aussi des cristaux maclés, mais en proportions nettement inférieures à 
celles présentées dans les échantillons caractérisant le domaine métamorphique III. 
 
 Cette étude a donc été menée sur des échantillons ayant préservé un cycle quasi 
complet sous les conditions de la subduction. La première remarque qu’il est possible de faire 
en regardant les résultats obtenus par la MET est que l’échantillon le plus ordonné correspond 
à Al 16, qui caractérise le domaine IV, c’est à dire l’enregistrement de la déformation 
rétromorphique sous des conditions de pression et température encore élevées. Le domaine 
métamorphique IV est le domaine qui présente l’enregistrement des températures les plus 
élevées dans l’unité de Erro Tobbio. Cela tendrait à suggérer que les antigorites 
s’ordonneraient préférentiellement avec la température. Il est probable que la température 
joue effectivement un rôle dans la mise en ordre des microstructures des antigorites. 
Cependant, si l’on observe le comportement des microstructures dans les domaines progrades 
I/II et III, on constate que cette logique n’est pas respectée. En effet, les échantillons ayant 
enregistré les conditions du domaine III présentent le taux de défauts le plus élevés (Fig. 
V.16, 17 et 18).   
 
V.4.4. Microstructures liées à la déformation 
 
V.4.4.1. Les antigorites de Erro Tobbio 
 
 Au cours de l’étude pétrologique, nous avons vu que les bandes de cisaillement 
concentrent des éléments immobiles, essentiellement sous la forme de cristallisation d’oxydes 
ou de diopsides néoformés. Un processus d’accommodation de la déformation par dissolution 
recristallisation dans les antigorites est suspecté, mais n’a pu être démontré par cette étude. 
Par contre, des observations réalisées en MET permettent d’apporter quelques précisions sur 
les processus de déformation dans les serpentinites. 
 
 Les microstructures des antigorites de Erro Tobbio montrent des fautes d’empilement 
(simples, plan de macle, offset). Ces microstructures avaient été observées dans les antigorites 
issues de serpentinites préservées de la déformation dans le Monviso. Par contre, un nouveau 
type de microstructures a été mis en évidence dans la serpentinite Al 21 (domaine 
métamorphique I/II, trajet prograde). 



























Figure V.20. Micrographie électronique d’une antigorite issue de la serpentinite MVM1 (Malenco, Italie). La 
zone encadrée montre des arguments en faveur d’une déformation de type fragile, avec apparition des 
microfracture le long des plans (001), comme le soulignent les double flèches. Outre ces défauts fragiles, on note 
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 La micrographie électronique présentée sur la figure V.19 dévoile deux domaines 
d’antigorite séparés par un joint le long duquel les deux secteurs s’interpénètrent. Ces deux 
secteurs sont d’ailleurs légèrement désorientés l’un part rapport à l’autre. Ici, le compartiment 
supérieur est orienté. Ce type de structure est peu fréquent dans l’échantillon Al21, et il n’a 
pas été mis en évidence dans les autres échantillons. Il s’agit donc d’un caractère peu commun 
qui ne doit pas être considéré comme représentatif des serpentinites de Erro Tobbio. 
Toutefois, ce type de structure fournit des indices sur le mode de déformation adopté par les 
antigorites dans un tel contexte.  
 
Pour commencer, l’étude minutieuse de cette micrographie électronique permet 
d’affirmer que ces deux domaines constituaient initialement un monocristal d’antigorite. En 
effet, une partie des défauts microstructuraux peut être corrélée de part et d’autre du joint de 
séparation, qui correspond donc à une microfracture. Ces corrélations sont réalisables à 
proximité de la microfracture (double flèches) ainsi que dans des zones plus éloignées (traits 
de couleur blanche) (Fig. V.19). La microfracture a séparé et décalé les deux compartiments, 
selon la direction indiquée sur la micrographie. Tous les défauts ne sont pas corrélables, 
puisque suite à l’apparition de la microfracture, les deux compartiments ont été décalés et sont 
donc légèrement désorientés l’un par rapport à l’autre. De plus, des défauts ont pu aussi 
apparaître lors du jeu de la microfracture. C’est par exemple le cas de la faute d’empilement 
simple noté A sur la micrographie, qui n’est observable que dans un des deux secteurs de 
l’antigorite.  
 
La zone de suture entre les deux compartiments rappelle les contacts de grains de type 
interpénétratif que l’on peut observer entre minéraux soumis aux phénomènes de dissolution-
recristallisation (e.g., Blenkinshop, 2000). De plus, les éléments libérés lors de la dissolution 
de l’antigorite migrent le long de la fracture et sont mobilisés par la recristallisation 
d’antigorite, comme on le voit dans la zone encadrée de la figure V.19. La distance de 
migration, sur la base des observations réalisées sur cette micrographie est de l’ordre de 
quelques dizaines à quelques centaines de nanomètres.  
 
La microphotographie V.19b présente ce qui peut être interprété comme le même 
type de structure, c’est à dire un monocristal d’antigorite préalablement fracturé présentant au 
niveau de la suture une recristallisation d’antigorite. Toutefois, le manque de défauts plan 
dans ce cristal ne permet pas d’être aussi affirmatif que dans le cas précédent. La séparation 
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entre les deux domaines est toujours reconnaissable sur cette micrographie par la 
désorientation relative des deux compartiments (Fig. V.19c). Cette désorientation est 
soulignée par l’apparition d’une différence de contraste entre les deux domaines ; elle est mise 
en relief artificiellement sur la micrographie par une ligne en tirets. Le long de cette 
séparation apparaissent des domaines de recristallisation, ce qui pourrait être un stade plus 
évolué que dans le cas précédent (Fig. V.19a). Ces deux micrographies suggèrent clairement 
que l’antigorite peut se déformer de façon fragile (apparition de microfracture), mais aussi par 
dissolution – recristallisation. Ces structures n’ont été observées que dans l’échantillon Al 21, 
c’est à dire une serpentinite à antigorite ayant préservé des conditions du domaine 
métamorphique I/II, c’est à dire sous le faciès des schistes bleus.  
 
V.4.4.2. Les antigorites de Malenco 
 
Des microstructures du même type ont été présentées par Mellini et al. (1987). Les 
auteurs les ont observées dans un échantillon fortement cisaillé sous les conditions d’un 
métamorphisme régional de bas degré (MVM1, schistes verts supérieur, Trommsdorff & 
Evans, 1974). Afin de vérifier si ces structures apparaissent sous la même forme dans cette 
serpentinite cisaillée de plus bas degré métamorphique, l’échantillon a été demandé au Pr. M. 
Mellini, qui a eu l’extrême gentillesse de me le faire rapidement parvenir.  
 
L’étude en MET de cet échantillon a effectivement confirmé la présence de structures 
liées à une déformation fragile au sein des microstructures des antigorites. Néanmoins, les 
microstructures observées dans cet échantillon sont différentes de celles mises en évidence 
dans les échantillons de haut degré métamorphique. La micrographie électronique de la figure 
V.20 dévoile une antigorite qui présente des rotations de blocs entiers selon des plans de 
fractures. Cette structure peut être interprétée comme étant liée à la déformation. A la 
différence de ce qui est observé dans les antigorites fracturées de Erro Tobbio, les domaines 
vides ne présentent pas de recristallisation efficace. On peut alors supposer que cet échantillon 
n’a pas subi des conditions suffisantes pour que le processus de dissolution recristallisation se 
mette en place. Ces plans de fractures se propagent selon les plans (001) de l’antigorite. Ce 
type de structure, fréquente dans l’échantillon MVM1 de Malenco, n’a pas été observé dans 
les serpentinites de Erro-Tobbio. Il en est de même pour les variations polysomatiques 
observées dans cet échantillon de bas degré et indiquées sur la micrographie. Par contre, outre 
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la manifestation de cette déformation fragile, les microstructures de l’antigorite présentent 
quelques défauts microstructuraux de type faute d’empilement simple ou macle. 
 
V.5. Discussion  
 
 Les serpentinites de Erro Tobbio ont enregistré et préservé, au cours des processus de 
subduction, des conditions métamorphiques allant du domaine des schistes bleus jusqu’aux 
conditions éclogitiques. En plus de ces variations de conditions PT, ces serpentinites ont aussi 
subi des déformations intenses, liées d’une part à l’enfouissement (structure haut vers le NW) 
et d’autre part à l’exhumation (structures haut vers le SE) de l’unité.  
 
V.5.1. Enregistrement des conditions métamorphiques dans les microstructures des 
antigorites 
 
 Les serpentinites étudiées au cours de ce travail ont subi au cours de phénomènes liés à 
la tectonique alpine des conditions P-T caractéristiques du gradient de subduction régional. 
L’étude pétrologique a permis d’observer une des réactions de déstabilisation partielle de 
l’antigorite, donnée par l’équation (6) : 
 
Antigorite + brucite → olivine + eau  (6) 
 
La présence de brucite est rarement mise en évidence dans les roches métamorphiques, 
hormis dans certaines péridotites océaniques altérées (Ouffi, 2000). En effet, le magnésium a 
tendance à être pris en charge par les fluides et à être évacué. Pourtant, d’après Scambelluri et 
al. (1991), les premiers stades du métamorphisme alpin dans les métabasites associées aux 
serpentinites à antigorite sont soulignés par l’apparition de veines à atg + brc + mgt. 
L’apparition de clinohumite titanifère souligne aussi un environnement fortement magnésien. 
De plus, nous avons vu que sans la contribution de fer, il n’est pas possible d’équilibrer cette 
réaction. Il est vraisemblable que dans les conditions qui caractérisent les serpentinites de 
Erro Tobbio, le fer proviennent des magnétites s’étant formées lors de la serpentinisation 
précoces des olivines. Ces magnétites n’ont par contre pas été déstabilisées dans les 
serpentinites du Monviso puisqu’elles soulignent encore les anciennes mailles. L’absence de 
brucite et la persistance des magnétites dans les serpentinites du Monviso peuvent expliquer le 
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fait que la réaction de déstabilisation partielle de l’antigorite (6) ne soit pas recoupée et que 
l’olivine n’apparaissent pas dans ces serpentinites. En dehors de cette réaction de 
déstabilisation partielle de l’antigorite, l’analyse pétrologique des serpentinites de Erro-
Tobbio ne permet pas de déterminer directement les conditions métamorphiques préservées 
par les serpentinites. Par contre, les différentes structures liées à la déformation ont permis de 
contraindre les domaines P-T sous lesquelles les serpentinites ont été équilibrées (Herman et 
al., 2001). Les structures décrites par les auteurs ont été identifiées dans les échantillons, 
d’une part directement sur le terrain, et ensuite par l’étude pétrologique. Les différentes 
textures observées au sein des échantillons montrent que, contrairement à ce qui est 
actuellement proposé, les serpentinites ne se déforment pas de façon fragile. Du moins, pas à 
toutes les échelles. L’apparition de veines lors de la déshydratation des antigorites montre 
aussi une composante fragile. Cependant, la schistosité, les bandes de cisaillement et la 
fabrique cristallographique observée en microscopie optique et électronique montrent une 
déformation ductile. 
 
L’étude en MET des serpentinites du Monviso et de Cuba Central ont montré que les 
antigorites de haute pression peuvent être différenciées des serpentinites de basse pression par 
la régularité intracristalline des longueurs d’onde de modulation. La pression joue donc 
effectivement un rôle dans l’uniformisation, et donc la mise en ordre, des longueurs d’onde de 
modulation de l’antigorite au sein des monocristaux. La mise en évidence de variations 
polysomatiques intracristallines dans l’échantillon MVM1 (Malenco, fourni par Pr. M. 
Mellini) permet de suggérer que cette mise en ordre se produit en atteignant des conditions du 
faciès des schistes bleus. Cette tendance a été confirmée dans les antigorites de Erro Tobbio. 
Par contre, les autres défauts microstructuraux ne sont pas corrélables aux conditions 
métamorphiques, comme le confirment les études en MET des serpentinites de Erro Tobbio..  
 
Les serpentinites de Erro Tobbio présentent toutes, quelque soit le domaine 
métamorphique auquel elles appartiennent, une distribution intercristalline de cette longueur 
d’onde de modulation plus importante que celle mise en évidence dans les serpentinites du 
Monviso. Cette différence n’est vraisemblablement pas liée à une différence des conditions 
métamorphiques, puisque les conditions PT caractérisant les domaines I/II, III et IV de Erro-
Tobbio sont sensiblement équivalents aux à celles enregistrées dans le LS, PG et VM du 
Monviso. La distribution est importante pour les trois domaines métamorphiques, ce qui 
signifie que la variation des conditions P-T n’est pas responsable de ce caractère. Le 
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paramètre récurent dans l’ensemble des échantillons de Erro-Tobbio est la déformation. La 
déformation semble donc augmenter la variabilité polysomatique dans les cristaux 
d’antigorites. Par contre, une nouvelle fois, aucune corrélation claire ne peut être mise en 
évidence entre le polysomatisme de l’antigorite et les conditions métamorphiques. Ces 
observations confirment donc la proposition établie dans le chapitre précédent, disant que la 
valeur de m ne semble pas pouvoir être utilisée comme marqueur de l’histoire géologique des 
serpentinites de haut degré métamorphique. 
 
 L’étude des microstructures des antigorites alpines (Monviso et Erro-Tobbio) ne 
permet donc pas de vérifier la tendance mise en évidence sur les serpentinites de Cuba 
Central. Toutefois, il existe entre tous ces sites de différences notables. Tout d’abord, on peut 
séparer les serpentinites de Erro Tobbio des serpentinites des deux autres sites. En effet, ces 
dernières ont enregistré et préservés des épisodes de déformation intense, ce qui n’est pas le 
cas des serpentinites éclogitiques de Cuba Central et du Monviso. Ensuite, l’état de 
préservation de la serpentinite Cu65 de Central Cuba est excellent. En effet, cet échantillon, 
associée dans un boudin avec des métabasites est préservé de la rétromorphose par une 
matrice de métasédiments. Ces métasédiments sont plus faibles que les serpentinites 
(Schwartz et al., 2001) et donc ont "encaissé" toute la déformation rétromorphique. Le cas des 
serpentinites du Monviso est plus complexe. En effet, les serpentinites étudiées en MET ont 
été prélevées dans des boudins préservés au cœur d’une matrice elle aussi constituée de 
serpentinites. Ainsi, il est possible de supposer que même si la déformation a été largement 
encaissée par la matrice, elle a pu se propager dans les serpentinites préservées, en raison 
d’une faiblesse identique. Cette hypothèse est supportée par l’apparition répétée, au sein de 
plusieurs serpentinites issues de ces boudins, de veines de rétromorphose recoupant les 
textures non pseudomorphiques. Il est donc possible de proposer que les microstructures de 
l’antigorite puissent être utilisées comme marqueur du degré métamorphique, mais seulement 
dans le cas où la serpentinite n’a subi aucune rétromorphose. Or, les serpentines, comme les 
autres phyllosilicates, sont en raison de leur faiblesse et vraisemblablement de leur réactivité 
souvent affectées par la rétromorphose.  
 
V.5.2. Accommodation de la déformation par les antigorites 
 
 Les serpentinites de Erro Tobbio ont enregistré, sous les conditions du métamorphisme 
régional, des épisodes successifs de déformation liés à l’enfouissement puis à l’exhumation de 
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ces roches lors de la subduction alpine. L’échantillonnage nous permet de suivre les processus 
de déformation dans les serpentinites en fonction du degré métamorphique, depuis les schistes 
verts (Malenco) jusqu’aux conditions éclogitiques (unité III de Erro Tobbio). Les conditions 
métamorphiques préservées dans les serpentinites de Erro-Tobbio étant similaires à celles 
enregistrées dans les serpentinites du Monviso et de Cuba Central, il est envisageable de 
comparer les variations des microstructures entre ces trois sites pour déterminer comment 
pourrait se manifester l’effet de la déformation dans les microstructures des antigorites de 
Erro Tobbio. 
 
 En microscopie optique, les serpentinites présentent des textures de type ductile 
(schistosité, bandes de cisaillement, structures CS) associées, à plus grandes échelle, à des 
structures fragiles (veines d’olivine). Escartin et al. (1997) ont aussi observé en microscopie 
optique ces textures ductiles dans des serpentinites déformées expérimentalement 
(température ambiante et pression de confinement de 400 MPa). Par contre, leurs observations 
en MET a révélé une déformation cassante à l’échelle du grain. En effet, ils mettent en 
évidence le développement de microfractures qui affectent les cristaux d’antigorites selon les 
plans (001) de ce minéral. Ce type de structure a été observée dans les antigorites de 
l’échantillon MVM1 (Val Malenco, schistes verts). La micrographie V.20 montre 
effectivement des microfractures qui se propagent le long des plans 001 de l’antigorite, avec 
des rotations de blocs entiers. La roche présente malgré tout une texture ductile puisqu’elle 
montre une schistosité soulignée par les antigorites. En l’absence d’arguments clairs 
permettant de faire intervenir d’autres processus que la déformation fragile, on peut suggérer 
que cette foliation est issu de la rotation mécanique des grains d’antigorite.  
 
 Pour des conditions métamorphiques plus élevées (serpentinite Al 21, unité de Erro 
Tobbio, domaine métamorphique I/II, transition schistes bleus-éclogite), des signes de 
déformation fragile, avec des microfractures affectant les cristaux d’antigorite, ont été mis en 
évidence. Par contre, ces microfractures ne suivent plus les plans 001, mais ne semblent pas 
présenter de direction préférentielle de propagation (Fig. V.19a). Ce type de fracturation 
nécessite une énergie plus importante que dans le cas précédent. En effet, l’énergie nécessaire 
pour casser les liaisons atomiques selon les plans (001) est inférieure à l’énergie nécessaire à 
briser ces liaisons selon une direction quelconque du cristal. Cette hypothèse dérive 
directement de la structure cristallographique de l’antigorite où la densité de liaisons iono-
covalentes selon les plans (001) est inférieure à la densité de ces liaisons selon n’importe 
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quelle autre direction (e.g., chap. I). La variation des conditions PT semble donc intervenir 
dans les changements de mécanismes d’accommodation de la déformation par les antigorites.  
 
 Outre ces évidences de déformation fragile, l’antigorite présentée sur la micrographie 
V.19a montre des signes de dissolution recristallisation. D’une part, la suture entre les deux 
compartiments de l’antigorite souligne un contact par interpénétration. Ce type de contact 
suggère un déplacement de matériel (e.g., Blenkinshop, 2000). Sur la même micrographie, des 
arguments en faveur de recristallisations sont aussi observables, puisque la zone encadrée 
montre des recristallisations d’antigorite. Or, les processus de dissolution recristallisation sont 
fréquemment impliqués dans la formation des schistosités (Wood, 1974). Les processus de 
dissolution recristallisation nécessitent la présence de fluides. Or, la serpentinite Al 21 
présente des veines d’olivine, ce qui implique la déstabilisation partielle de l’antigorite. Cette 
déstabilisation partielle implique une libération d’eau.  
 
 A plus haut degré métamorphique, c’est à dire sous les conditions éclogitiques, les 
cristaux d’antigorites étudiés ne présentent plus de fractures. Cette absence de traces de 
déformation fragile associée avec la schistosité et la fabrique cristallographique aussi bien 
observée en microscopie optique qu’en microscopie électronique suggère que les antigorites 
se déforment alors essentiellement de façon ductile.  
 
Il est possible que les antigorites accommodent la déformation par dissolution 
recristallisation. L’antigorite serait donc un minéral syncinématique qui recristalliserait 
constamment pendant les épisodes de déformation Même si la dissolution recristallisation est 
considérée comme caractéristique des basses conditions métamorphiques (e.g., Durney, 
1972 ; Kerrich, 1997 ; Gray, 1979), des travaux ont montré qu’elle pouvait persister jusqu’aux 
conditions éclogitiques (Bell & Cuff, 1989). D’un autre côté, nous avons vu qu’à plus haut 
degré métamorphique, les défauts de type plan ont tendance à augmenter. De nombreuses 
études expérimentales menées sur des phyllosilicates ont montré que les glissements de 
feuillets selon les plans 001 sont considérés comme le mode de déformation le plus efficace 
dans les phyllosilicates (e.g., Bons, 1988 pour la chlorite, Kronenberg, 1990 ; Christoffersen 
& Kronenberg, 1993 pour la biotite, Mares & Kronenberg, 1993 pour la muscovite). La 
structure cristallographique de l’antigorite rend ces glissements relatifs de feuillets moins 
évidents. En effet, l’antigorite ne présente pas de plan de clivage parfait selon (001) et les 
glissements relatifs de feuillets impliquent la rupture des liaisons fortes Si –O –Si au niveau 
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des inversions de polarité des feuillets. Cela dit, on peut envisager que les défauts plans, qui 
présentent une composante en glissement des feuillets selon la direction a, peuvent apparaître 
à la faveur de contraintes cisaillantes lors de la recristallisation syncinématique. Les offsets 
présentent une composante en glissement selon les plans (001). Les plans de macle et fautes 
d’empilement simple (même opération cristallographique) ont aussi une composante en 
glissement de A/2 des feuillets (cf. chap. I). Néanmoins, en plus de ce glissement, les feuillets 
affecté par les plans de macle sont renversés les uns par rapport aux autres, ce qui est 
difficilement compatible avec un défaut de déformation. Pourtant, le défaut noté A sur la 
micrographie V.20a semble résulter du jeu en cisaillement de la fracture et non être hérité de 
l’antigorite initiale. De plus, l’alternance des plans de macles et des offsets donnent à 
l’antigorite une structure qui ressemble à des kinks bands (Fig. V.11a par exemple). Les 
structures en kink band sont habituellement considérées comme étant des bandes de 
déformation intracristallines issues de la migration de dislocations. Néanmoins, même si ces 
défauts sont sensiblement plus nombreux que dans les échantillons du Monviso, ils restent 
comparables en nature et en abondance à ceux des échantillons non déformés 
macroscopiquement. On peut donc conclure que la majeure partie de la déformation est 
vraisemblablement accommodée par des processus de dissolution recristallisation. 
 
 Des études ont montré que les serpentinites, sous les conditions métamorphiques de la 
déstabilisation de l’antigorite, présentent un comportement cassant (Raleigh & Patterson, 
1964 ; Escartin et al., 1997 ; Neufeld et al., 2003 ; Jung et al., 2003). C’est d’ailleurs sur la 
base de ces études que des chercheurs interprètent les séismes profonds en zone de 
subduction. Toutefois, l’étude présentée ici montre que malgré l’apparition de veines lors de 
la déshydratation des antigorites (déformation cassante), ces minéraux ne présentent pas de 






1. Le comportement des serpentines à haute pression 
 
L’importance des serpentinites dans les grands processus géodynamiques est mise en 
avant par de nombreuses études. Néanmoins, pour préciser leur rôle en contexte de 
convergent, il est nécessaire de s’intéresser aux propriétés de ces roches. 
 
 En domaine de subduction, la pression est un paramètre physique prépondérant dans la 
mesure où le gradient géothermique est faible (> 10°/km). L’étude portant sur comportement 
des serpentines à haute pression grâce à la spectroscopie Raman a montré que ces minéraux se 
compriment de façon régulière jusqu’à environ 10 GPa. Ce comportement suggère une 
augmentation de la densité avec la pression. Or, il existe très peu de données sur la rhéologie 
des serpentinites et son évolution avec les conditions de P et T (Christensen, 1996). Pourtant, 
une variation de la densité a des conséquences importantes sur toutes les interprétations des 
données géophysiques, en particulier sur la vitesse de propagation des ondes simiques (Zandt 
et al., 2002 ; Bostock et al., 2002 ; Brocehr et al., 2003). L’augmentation de densité aurait 
aussi des implications sur les modèles d’exhumation, puisque c’est justement sur la faible 
densité des serpentinites que repose en partie l’argumentation les impliquant dans 
l’exhumation des éclogites (e.g., Schwartz et al., 2001).  
 
Mellini & Zanazzi (1989) avaient mis en évidence une compression préférentielle au 
niveau de l’espace interfoliaire jusqu’à 1.2 GPa. Les taux de déplacements des bandes Raman 
obtenues ici montrent qu’effectivement, les serpentines ajustent principalement la 
compression au niveau de l’espace interfoliaire principalement, et ce jusqu’à 10 GPa. Par 
contre, nos données démontrent l’absence d’un renforcement des liaisons hydrogène 
interfoliaires dans la gamme de pression correspondant aux conditions de la subduction, 
contrairement à ce qui était attendu (Mellini, 1982 ; Benco & Smrock, 1998). L’absence de 
renforcement de ces liaisons soulève des interrogations sur le comportement rhéologique des 
serpentinites en domaine de subduction. La force des liaisons hydrogène conditionnant le 
coefficient de compressibilité (Mathlouthi &Genotelle, 1996), l’absence de renforcement 
suggère une compressibilité des serpentines supérieure à ce qui était attendu.  
 
 Il reste donc un travail important à réaliser sur le comportement des serpentines à 




l’ESRF, actuellement en cours de traitement, devraient amener des éléments de réponse à ce 
problème, vraiment crucial pour une meilleure compréhension des données géophysiques. 
 
VI.2. L’enregistrement microstructural des conditions de pression et de 
température  
 
Un des aspects de ce travail a été de caractériser les microstructures des serpentinites 
afin d’apporter une contribution au problème des estimations thermobarométriques sur ces 
roches, à ce jour impossible. 
 
Les données de microspectroscopie Raman indiquent que les serpentines subissent des 
variations structurales régulières et entièrement réversibles, induites par la pression. Ce 
résultat montre que les variations de pression semblent ne pas être enregistrées dans la 
structure cristallographique moyenne de ces minéraux. Néanmoins, ces expériences ont été 
réalisées à température ambiante et en un temps court. D’autre part, les spectres Raman acquis 
sur les antigorites du Monviso (conditions PT variées depuis les conditions schistes bleus 
supérieures à éclogitique) ne montrent pas de corrélation claire avec le degré métamorphique.  
 
A l’inverse, l’étude des microstructures des antigorites en contexte de subduction 
permet de définir un paramètre permettant de discriminer les antigorites de haut degré 
métamorphique des antigorites de bas degré métamorphique. En effet, les antigorites de bas 
degré métamorphique présentent des variations polysomatiques intracristallines importantes 
(Mellini et al., 1987 ; Viti & Mellini, 1996) alors que les antigorites de haut degré 
métamorphique montrent des modulations régulières et ordonnées selon a. Sur la base des 
observations réalisées sur les serpentinites cubaines et alpines, cette mise en ordre serait 
réalisée vers la transition entre le faciès des schistes verts et le faciès des schistes bleus. 
 
Une second étape de mise en ordre des microstructures, avec élimination de la 
majorité des défauts microstructuraux serait réalisée sous des conditions métamorphiques plus 
sévères (schistes bleus supérieur à éclogitique). Cette tendance résulte de l’analyse des 
serpentinites cubaines, mais n’a pas été confirmée par l’étude des serpentinites alpines. 


































Figure 1 : a) Représentations des valeurs moyennes de m mises en évidence au cours de cette étude dans le 
diagramme de relations pression – température des serpentines (d’après Berman et al., 1986). Les serpentinites 
de Cuba sont portées dans les carrés noirs, celles du Monviso dans les carrés sur fond blancs et celles de Erro 
Tobbio dans les symboles à fond gris. Ont aussi été reportées les valeurs pour les échantillons de Mellini et al. 
(1987) dans les carrés blancs à contour en pointillés, b) les valeurs obtenues ont aussi été reportées dans le 
diagramme psoposé par Wunder et al.(2001). Les courbes en pointillées représentent la dépendance PT des 




dans les serpentinites du Monviso suggèrent que les serpentinites sont très sensibles à la 
déformation. On peut donc proposer que dans des conditions de préservation exceptionnelles 
(Cuba Central par exemple), les antigorites puissent potentiellement enregistrer les conditions 
métamorphiques par une mise en ordre microstructurale. Toutefois, les serpentinites semblent 
majoritairement enregistrer au moins partiellement les conditions rétrogrades, ce qui masque 
le signal du pic métamorphique. 
 
Enfin, l’étude en MET a montré que la longueur d’onde de modulation ne peut pas être 
utilisée comme marqueur des conditions métamorphiques, contrairement à ce qui est proposé 
par Mellini et al. (1987) et Wunder et al. (2001). En effet, sur la figure 1 ont été reportées les 
différentes valeurs de m mises en évidence dans cette étude en fonction des conditions PT. 
Les données présentées par Mellini et al. (1987) ont aussi été positionnées sur le diagramme 
1.a afin de comparer les variations polysomatiques dans des antigorites de BP aux antigorites 
de HP ayant enregistré des températures similaires. Les résultats de Wunder et al. (2001) sont 
proposés sur le diagramme 1.b, sur lequel ont aussi été reportées les données obtenues au 
cours de ce travail de thèse. Ces résultats montrent qu’aucune tendance claire ne se dégage 
entre le polysomatisme de l’antigorite et les conditions métamorphiques. 
 
VI.2. L’enregistrement microstructural de la déformation 
 
Le comportement des serpentinites sous les conditions de la subduction est encore mal 
connu à l’heure actuelle. Nous avons vu que les variations des conditions de pression ont 
vraisemblablement des effets importants et non escomptés sur la rhéologie des serpentinites. 
D’autre part, les modalités de la déformation dans les serpentinites sont aussi peu connues.  
 
L’étude des échantillons de Erro Tobbio étude a montré que dans les serpentinites 
déformées sous des différentes conditions P-T typiques d’un contexte de subduction, le mode 
de déformation varie. A bas degré métamorphique, les antigorites se déforment de façon 
fragile, avec apparition de microfractures ou de basculement de blocs. Ce résultat est 
consistant avec les expériences réalisées à basse température (Escartin et al., 1996). Lorsque 
le degré métamorphique augmente, les traces de déformation de type cassant (microfractures) 
coexistent avec des évidence de dissolution recristallisation. Sous des conditions éclogitiques 
aucune manifestation de déformation cassante n’est observable dans les microstructures des 




se manifeste par l’apparition de veines. Dans les mêmes conditions métamorphiques, il y a 
donc une hétérogénéité des réponses à la déformation à l’échelle de la roche et à l’échelle du 
minéral.  
 
Sous les conditions éclogitiques, cette étude apporte les premiers éléments sur le mode 
de déformation ductile des antigorites. Les défauts plans observés dans les microstructures des 
antigorites suggèreraient qu’à haut degré métamorphique, l’antigorite rejoindrait les autres 
phyllosilicates en se déformant au moins partiellement par glissement des feuillets. Toutefois, 
la structure cristallographique des plans de macles ne semble pas, à première vue, compatible 
avec simplement l’influence d’une contrainte cisaillante. Une autre possibilité envisagée 
revient à la persistance des phénomènes de dissolution recristallisation. Considérée pendant 
longtemps comme un processus de bas degré métamorphique, il a été démontré que ce 
processus peut persister jusqu’aux conditions éclogitiques, même si la déformation plastique 
intracristalline est vue comme le processus majeur sous ces conditions. En effet, la similitude 
des proportions de défauts plans entre les serpentinites à priori préservées du Monviso et 
celles cisaillées de Erro Tobbio, la présence constante de fluides par déstabilisation partielle 
de l’antigorite et l’absence de trace de déformation cassante suggèrent fortement que la 
déformation à l’échelle du cristal est majoritairement accommodée par ce phénomène de 
dissolution recristallisation.   
 
Au terme de ce travail, il me semble crucial de s’intéresser plus avant aux propriétés 
rhéologiques des serpentinites et particulièrement à la déformation. En effet, les implications 
sont diverses, puisque le mode d’accommodation de la déformation va conditionner de 
nombreuses interprétations géophysiques, particulièrement en terme de seismicité dans les 
zones de subduction. D’autre part, l’accommodation de la déformation permettrait aussi de 
préciser si les serpentinites accommodent efficacement la déformation, ce qui semble être le 
cas, et sont donc à même de favoriser la préservation des structures acquises lors du pic 
métamorphique lors de l’exhumation des roches de HP-BT. Ainsi, il serait intéressant de 
réaliser des essais de déformation expérimentale d’antigorites de structure connue sous les 
conditions de la subduction. Cela permettrait aussi de mieux comprendre sous quelles 
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